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要旨
　日本海には日本海盆、大和海盆、対馬海盆という3つの海盆が存在する。日本海盆は海
洋底拡大により形成されたと考えられているが、大和海盆と対馬海盆についてはその形成
様式についての統一した見解が得られていない。その主要な原因の1つとして、日本海の
地磁気異常が海面で小さく、その分布が複雑なために地下の磁化構造を特定できていない
ことが理由としてあげられる。これを克服するには振幅の大きい地磁気異常を得るための
深海曳航式観測、ベクトル場である地磁気異常の特徴を詳細に把握することができる地磁
気三成分観測を必要とする。
　対馬海盆と日本海盆の地磁気異常とその原因となる磁化構造の特徴をあきらかにするた
め、深海曳航式三成分磁力計による地磁気観測を2004年8月に対馬海盆、2005年4月に
日本海盆で実施した。観測した地磁気異常は両海盆とも2次元的な磁化構造に起因するも
のが支配的で、その走向は対馬海盆がN82°E、日本海盆がN4プEである。推定した磁化
強度は両海盆とも噴出玄武岩の磁化強度と同程度となった。ただし、日本海盆では正負の
磁化領域が交互に現れるのに対し、対馬海盆では高磁化領域が部分的にしか存在しない。
本研究と過去の研究を統合して考えると、日本海盆の磁化構造は通常の海洋底拡大を示唆
するものであるが、対馬海盆の磁化構造は従来考えられていた厚い堆積層や大規模な岩脈
の貫入による磁化構造全体の変質が起きなかったことを示唆しているのかもしれないe
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1　はじめに
　日本海は日本列島とユーラシア大陸に挟まれた面積が約100万平方キロメートルの複雑
な地形的特徴を有する縁辺海である（e．g．，Tamaki　and　Bersenev，　1996）。中央部には水深が
400m程度の大和堆、北大和堆が存在する。大和堆の北には日本海盆（水深：3700　m）、大
和堆の南には大和海盆（水深：2500m）、山陰沖、隠岐島の西には対馬海盆（水深：2000　m）
といった背弧海盆が存在する（Figure　1）。大和海盆と対馬海盆の中間には隠岐堆、北隠岐堆、
日本海盆と対馬海盆の中間にはウルルン海台、朝鮮海台といった地形的高まりが存在する。
東北沖から山陰沖にかけてはトラフ地形が分布しており、最上トラフ、隠岐トラフなどが
存在する。また、日本海には多数の海山が存在し、特に大和海盆にそれが顕著に見られる。
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Figure　1．日本海の海底地形（コンター間隔は1000　m）。
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　日本海の成因については各種研究により様々な説が提唱されている。Otofuji　et瓠（1985）
は日本列島の古地磁気学的研究から、21Maから14　Maにかけての西南日本の時計回り回
転と東北日本の反時計周り回転による日本海拡大モデルを提案し、Jolivet　et　al．（1991）は
日本海東西縁辺部の地質・地形学的特徴等から、日本海東縁部と韓国東部に存在する右横
ずれ断層の運動に伴うpu11－apart型の拡大を提案している（Figure　2）e　Jolivet　and　Tamaki
（1992）やTamaki　et　al．（1992）は日本海の地質・地形学的特徴及び日本海東部の地磁気異
常の特徴等から、日本海盆は32Maから始まる島弧地殻の伸張・薄化とその後の28　Maか
ら18Maにかけての海底拡大により形成、大和海盆と対馬海盆を含む日本海南部領域では
大陸性地殻の伸張・薄化だけが起こり、海洋底拡大は起きていないと結論づけた（Figure　3）。
　日本海の形成過程を直接反映する地殻構造の特徴については、各種地球物理学的手法に
より研究されている。地震学的研究から、日本海盆東部の地殻は典型的な海洋性地殻と類
似する特徴をもつのに対して（Hirata　et　al．，1992）、大和海盆と対馬海盆の地殻は典型的な
海洋性地殻よりも厚く、典型的な大陸性地殻よりは薄いということが報告されている
（Figure　4，5；Hiヱata　et　al．，1989；Shin　oh　ara　et　aユ．，1992；Kim　et　al．，1994；Kurashimo　et
a1．，1996；　Kim　et　a1．，1998；Ni8hizawa　and　Asada，1999；Lee　et　al．，1999；佐藤2002；Kim
et　aI，，2003；f中田2004；Cho　et　alL，2004；Sato　et　al．，2006a；Sato　et　al．，2006b；Kim　et　a1．，
2007）。重力異常の研究も同様に、大和海盆と対馬海盆は海洋性地殻と大陸性地殻の中間的
な地殻構造をもち、日本海盆の地殻構造は両海盆よりも海洋性に近いと指摘している（e，g．，
Stroev　and　Fuji皿ot⑪，1996；Park　et　al，，2006）。
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Figure　2．日本海の拡大様式。左図は扇型拡大（OtofUji　et　al，，1985）、右図はpull’apart型
拡大（Lallemand　and　Jolivet，1985）。
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Figure　3．日本海の拡大様式と大陸・海洋性地殻の分布（Johvet　and　Tamaki，1992）。
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Figure　4．　日本海盆・大和海盆の地震探査測線（上図）と地震波速度構造（下図）。上図は
Hirata　et　a1．（1991）、下図はTamaki　et　aユ，（1992）より引用。
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Figure　5．対馬海盆の地震探査測線（左図）と地震波速度構造（右図）。左図はLee　et　al．（1999）、
右図はKim　et　aユ．（1998）より引用。
　地下の磁化構造を反映する地磁気異常の研究も日本海の形成過程を理解するためには有
効である。過去の地磁気異常研究（e．9．，『YasUi　et　al，1967；Iseza　ki　et　a1，，1971）は、日本海の
地磁気異常が太平洋に分布する地磁気異常縞模様に比べて振幅が小さく、かつ波長が短い
という特徴をもつことを示した。Isezaki（1986a）、　Isezaki　and　Sheval（li．i　t．（1996）などは主
に1980年代以前の海上でのプロトン磁力計（Proton　Precession　Magnetometer：PPM）観測
により獲得された全磁力データをコンパイルすることにより、日本海全体の全磁力異常分
布をあきらかにした（Figure　6＞。
　Isezaki（1986a）は海上での曳航式PPMと船上三成分磁力計（Shipboard
Three・Component　Magnetometer：STCM）で観測されたデータから、日本海盆北東部には
chron　6Aからchron　5Aまでの地磁気異常縞模様が存在し、その片側拡大速度は3．4　cm／y
と提案している。Tamaki　and　Kob　ayashi（1988）はPPMで観測されたデータから、日本海
盆東部にはchron　7Aからchron　5Eまでの地磁気異常縞模様が存在し、その片側拡大速度
は3．O　cm／yと提案している（Figixre　7）。さらに、　Tamaki，　Pis　ciotte，　A丑an，　et　aL（1990）は
PPMで観測されたデータから、　chro且7Aからchron　5Eの地磁気異常縞模様の走向がN70
°Eであると指摘している。その一方で、Seama　and　lsezaki（1990）はSTCMで観測された
データから、日本海盆東部の地磁気異常縞模様の走向はその北領域がN40“E、その南領域
がN60°Eと指摘している（Figure　8）。このように日本海盆東部に関しては、各種地磁気観
測がその存在を確認している。海盆における地磁気異常縞模様の存在はその海盆が海洋底
拡大によって形成されたことを示す重要な証拠であり（Vine　and　Matthews，1963）、すなわ
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ちその海盆が海洋性地殻であることを示唆する。したがって、日本海盆東部が海洋性地殻
であることは地磁気異常研究からも支持されている。ただし、地磁気異常縞模様の原因層
に関しては、Seama　and　lsezald（1990）などがその特徴の抽出を試みているが・いまだ明確
な特定には至っていない。
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Figure　6．日本海の海面における全磁力異常分布（lseza］d　and　Shevaldin，1996）。
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Figure　7．曳航式プロトン磁力計観測（白鳳丸KH86・2研究航海）による日本海東部の全磁
力異常と地磁気逆転タイムスケール（Tamaki　an　d　Kobay　ashi，1988）。
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Figure　8．船上三成分磁力計による日本海東部の地磁気異常（Seama　and　lsezaki，1990）。
図左上が全磁力、図右上が北向き成分、図左下が東向き成分、図右下が下向き成分。
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　大和海盆と対馬海盆に関しては、海面でのPPM観測からは地磁気異常の振幅が小さく、
その分布の複雑さのために地磁気異常縞模様は確認されていない（lsezaki，1986a）。　Kon。
（1986）は非海嶺性火山活動（off・　ridge　volcanism）が日本海における地磁気異常縞模様の同定
を困難にしていると指摘した。Ta　maki　et　al．（1992）は大和海盆と対馬海盆については大陸
性地殻の薄化・伸張により形成されたために、地磁気異常縞模様は存在しないと提案した、
Isezaki　a皿d　Shevaldj皿（1996）は大和海盆の地磁気異常は大和海山列に起因するものと指摘
している。Fukuma　et　al．（1998）は大和海盆に地磁気異常縞模様が存在しないのは貫入岩
一堆積物複合体（sM’sedliment　complexes）の存在に原因があると提案している。　Park
（1998）も対馬海盆について同様iの提案をしており、海洋底拡大に起因する縞状の地磁気異常
が見られない原因として音響基盤とその上にある厚い堆積層にはさまれた火山性貫入・噴
出物（volcanic　sj皿s／fiows）をその候補にあげている。また、　K血et　a1，（1998）は対馬海盆にお
いては厚い堆積層が噴出玄武岩（extrusive　basalt）を覆い隠し、熱水循環を促進させること
によって地磁気異常縞模様の原因層を消失させたと提案している。このように、大和海盆
と対馬海盆では地磁気異常の特徴やその原因となる磁化構造が把握されていない。地震波
速度構造や重力異常の特徴からも大陸性地殻と海洋性地殻を区別する明確な証拠が発見さ
れていないため、大和海盆と対馬海盆の地殻の成因についてはいまだ統一一した見解が得ら
れていない。
　地磁気異常は本来ベクトル量のため、地磁気三成分測定は全磁力測定に比べて地磁気異
常の原因となる磁化構造に関するより多くの情報をもたらす。船上での三成分磁力計によ
る観測は1980年代から実施されており、測定やデータ解析の手法も現在に至るまでに多大
な進展がなされている（e．9．，Isezaki，1986b；Seama　et　al，，1993；Korenaga，1995；）。また、
日本海における地磁気異常解析における問題の1つとして地磁気異常の振幅が小さいこと
があげられる。日本海では海面での全磁力異常の振幅が100皿丁程度しかないため（lseza］d
and　Shevaldin，1996）、地磁気異常分布からその特徴を読み取ることを困難にしている。し
たがって、日本海の地磁気異常の特徴を詳細に把握するためには深海曳航式観測が必要と
される。
　千葉大学では深海曳航式三成分磁力計（Deep・tow　Three－Component　Magnetometer：
DTCM）が1994年より開発・改良が続けられており（伊勢崎、私信）、現在までに海嶺や海山
などの調査に使用されている（山本2000；加賀谷2003）。本研究では地磁気異常縞模様の存
在が確認されていない対馬海盆中央部と地磁気異常縞模様が確認されている日本海盆東部
においてD便CM観測を実施した。本研究の目的は対馬海盆中央部と日本海盆東部の地磁気
異常の特徴とそれら地磁気異常の原因となる磁化構造の特徴をあきらかにすることである。
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2　観測
2－1　深海曳航式三成分磁力計
　DTCMは4つの主要な測定機器とその他の補助機器（海洋電子社製）により構成される
（Figure　9，10）。3軸のフラックスゲートセンサー（テラテクニカ社製）により地磁気三成分を
測定する。その精度は1nTで、サンプリング周波数は5Hzである。リングレーザージャ
イロ（Ring　Laser　Gyro）と3つの加速度計を内蔵したストラップダウン方式の慣性航法装置
であるRLG運動計測装置（日本航空電子社製）により姿勢角を測定し、慣性航法により緯
度・経度を決定する。RLGを使用する際には、観測の前にGPSを利用した船上アライメン
ト（座標軸の決定：所要時間約60分）をする必要がある。GPSはTrimble社のSmart　Antenna
を使用（サンプリング：1且z）。DTCM観測ではGPSとの接続を切り離した純慣性モードで
測定をする。姿勢角度の分解能は0．005°で、千葉大学仕様のROMではサンプリング周波
数が5Hz。　DTCMの水深は圧力計で測定する。その分解能は0．2mで、サンプリング間隔
は1分。DTCMの海底からの高さは高度計（10　kHzのdown－looking　echo　sounder）により
測定する。圧力計と高度計のデータより海底の深度を見積もることができる。測定したデ
ータは磁力計とRLGからのものがデータロガー内のSD　card（128　MB）に5Hzで記録され、
圧力計や高度計などからのデータを含めたものが記録メモリーに1分間隔で記録される。
　また、サーフボードに備え付けたトランスデューサー（バンド幅12・14kHz）とDTCMに
備え付けたトランスポンダー・デューサーにより、DTCMとの音響通信が可能となる。こ
れはDTCMの正確な位置決定やDTCMの状態のモニタリング等に使用される。　DTCMを
甲板に設置することにより、STCMとしても使用可能である。STCM観測をする場合、　RLG
はGPSにより計測誤差を抑制させるGPSハイブリッドモードで測定をする。　DTCMは2
つのバッテリー（DC24V）を電源としており、連続稼動時間は約24時間程度。　DTCMの設計
理念や運用方法等については山本（2000）と加賀谷（2003）に詳しく記載されている。
Figure　9．　DTCM写真。左：DTCM本体、右：トランスデューサー付きサーフボード。
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Figure　10．　Deep・tow　Three・Component　Magnetometer概念図（加賀谷2003を加筆修正）。
［耐圧容器の試験】
　2002年11月の東京大学海洋研究所所属の淡青丸（2002年当時）KTO2・17研究航海におい
て・対馬海盆でDTCM観測が実施された。しかしながら、この観測当初に水深が1000　m
に達しない深度で磁力計とRLGを入れる耐圧容器（海洋電子社製）が浸水したため、データ
を取得することができなかった。浸水により、千葉大学が所有する磁力計・RLG等が破損
した。浸水の原因として、耐圧容器の蓋を固定するネジあるいはプラスチック製空気抜き
ネジのゆるみといった人為的ミス、もしくは耐圧容器固有の問題等が考えられた。そこで
浸水の原因を調べるため、2003年7月に海洋科学技術センター（2003年当時）横須賀本部の
高圧実験水槽で耐圧容器の試験を実施した。この実験水槽の加圧媒体は真水で、10気圧！
分で加圧する。試験は2回実施し、1回目は30気圧（水深約300mに相当）まで加圧、加圧
後10分間静止、引き上げ、2回目は400気圧（水深約4000mに相当）まで加圧、加圧後10
分間静止、引き上げ、という手順でおこなった。その結果、2回の試験ともに耐圧容器内に
浸水が確認されなかった。したがって、KTO2・17研究航海のDTCM観測における耐圧容器
内への浸水は人為的ミスが原因と考えられる。本研究の対馬海盆と日本海盆の観測におい
て、磁力計については以前使用していたのと同型のものを購入、RLGについては東北大学
と日本航空電子（株）からお借りした。RLGのROMは千葉大学仕様を用いた。
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2－2　対馬海盆
　2004年8月に韓国海洋研究所（Korea　Ocean　Research　and　Development　Institute：
KORDI）所属のEADRDにより、対馬海盆中央部でDTCMとPPMによる観測を実施した。
PPMはKORDIのものを使用した。最初にDTCM観測、後にSTCM観測をおこなった。
PPMによる海面での曳航式観測はDTCM・STCM観測と同時に実施した。　DTCMを曳航
するためのロープシステムは加賀谷（2003）の方式を採用した。PPMのセンサーは船の後方
約400mで曳航した。
　DTCMの観測方法としては、ワイヤーを定期的に繰り出すことによって海底付近にまで
DTCMを降ろし、その後はトランスポンダー・デューサー…一を使用したDTCMのモニタリン
グをすることにより、海底地形の変化に合わせてDTCMの高度が海底から一定になるよう
にワイヤー操作をするという方法がとられる（山本2000、加賀谷2003）。しかしながら、観
測中にトランスポンダー・デューサーが故障してしまったので、DTCMの位置を船上でモ
ニタリングすることができなくなった。そのため、観測の途中からワイヤー長を一定（3000
m）にしたまま、船速5knotsでDTCMを曳航した。STCM観測はDTCMを甲板に設置し、
船速10㎞otsでおこなった。　STCMデータを補正（付録A－1参照）するための8の字航法
は観測中に3回実施した。
　観測によりDTCM測線2本とSTCM測線1本を獲得したが、　DTCM測線の1本は深度
データが取れていなかったので、本研究ではDTCM測線1本（EO4・D1）とSTCM測線1本
（EO4・S1）を解析に使用する（Figure　11）。
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Figure　11，対馬海盆のDTCM・STCM観測の航跡と海底地形（コンター間隔：250　m）。
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2－3　日本海盆
　2005年4月に海洋開発研究機構（Japan　Agency　for　Marine・Earth　Science　and
Technology：JAMSTEC）所属の淡青丸KTO5・8研究航海において、日本海盆東部でDTCM
とPPMによる観測を実施した。　PPMは東京大学海洋研究所のPR745を使用した。対馬海
盆の観測と同様、最初にDTCM観測をした後にSTCM観測をおこなった。　PPMによる海
面での曳航式観測はDTCM・STCM観測と同時に実施した。　PPMのセンサーは船の後方
約400mで曳航した。
　本航海ではDTCMのロープシステムを加賀谷（2003）の方式から変更した（Figure　10）。主
な変更点は2つあり、三角板とおもりの間に40mのロープをかまさずに直結させ、　DTCM
と三角板のロープを20m（10m＋10m）から50m（10m＋40m）に変更した。このロープシステ
ムの方がDTCMを海中に投入しやすいようである。また、航海前にRLGの動作チェック
を製造元の日本航空電子（株）に依頼した。ワイヤーを順次繰り出した後、ワイヤー長を一定
（5800m）にしたまま船速5　lmotsでDTCMを曳航した。本航海では高度計が不調であった
ため、海底の深度については淡青丸で測定したものを参照している。STCM観測はDTCM
を甲板に設置し、船速10　knotsでおこなった。8の字航法は観測中に3回実施した。
　観測によりDTCM測線2本と複数のSTCM測線を獲得したが、　DTCM測線の1本はデ
ータロガーにデータが記録されていなかった。本研究ではDTCM測線1本（KTO5・8－D1）と
その上をはしっているSTCM測線1本（KTO5・8・S1）を解析に使用する（Figure　12）。
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Figure　12．日本海盆のDTCM・STCM観測の航跡と海底地形（コンター間隔：250　m）。
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3　解析
3－1　データ処理
　DTCM観測では、磁場データが5Hz、　RLGが5Hz、圧力計が1分間隔でデータを記録
するので、観測データを1分間隔にリサンプリングした。STCM観測はDTCM観測の約2
倍の速度でおこなわれたので、観測データを30秒間隔にリサンプリングした。観測した磁
場三成分は磁力計のある瞬間における姿勢に依存する。そこで、DTCMの姿勢データ（横揺
れ角（rolD、縦揺れ角（pitch）、偏揺れ角（yaw））を用いて観測した磁場三成分を北向き成分（X）、
東向き成分（Y）、下向き成分（Z）に変換（付録A－1参照）、姿勢データに依存しない全磁力（T）
を観測した磁場三成分から直接計算した。磁場X，y，　Z，　Tから国際標準磁場（IGRF・10；IAGA，
2005）を差し引くことにより、各成分の地磁気異常を計算した。STCMデータの補正は
Isezaki（1986b）の方法に従った（付録A－1参照）。
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Figure　13．対馬海盆のDTCM観測全測定値。左図：地磁気測定値、右図：地磁気異常。
DepthはDTCMと海底面の深度。　Lat，　LonはDTCM（黒線）と船（赤線）の緯度・経度。　Roll，
Pitch，　YawはDTcMの姿勢角。　x，　Y　z，　Tはそれぞれ地磁気の北向き、東向き、下向き、
全磁力成分。横軸は時間（分）。
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Figure　14，対馬海盆のSTCM測定値。　Lat，　Lon，　Ro11，　Pitch，　YawはDTCM本体（船）の緯
度・経度、姿勢角。X，　y，　Z，　Tは地磁気異常の北向き、東向き、下向き、全磁力成分。横軸
は時間（分）。
［対馬海盆】
　Figure　13は対馬海盆のDTCM観測で測定したDTCM深度、　X，　y，　Z，　T成分の地磁気測
定値、RLGで測定した姿勢データ（rol1，　pitch，yaw）、船とDTCMの緯度・経度を示してい
る。X，　y，　Z，　T成分にはワイヤー操作に伴うDTCMの姿勢変化（特にpitch）と相関のある変
動が含まれていることがわかる。また、X，y，Z成分とDTCMの緯度・経度にはおよそ80
分周期の正弦波的振動が見られる。全磁力Tはこの振動を含んでいないこと、船とDTCM
の緯度・経度を比較すれば、この振動が測定装置に起因するノイズであることはあきらか
である。姿勢データはこの振動が特に卓越しているわけではなく、DTCM深度がほぼ一定
な700・1100分頃のX，Y，　Z成分にもこの振動が顕著に見られることから、この両者が原因
ではない。また、STCM観測で測定したデータ（Figure　14）にはこの振動は含まれていない。
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　一般に、慣性航法装置には加速度計出力へ重力による誤差を混入させないために周期
84．4分（シューラー周期）の固有振動が与えられており、これをシューラー同調と呼ぶ
（Figure　15；岡田・小田1972；多摩川精機（株）編2002＞。しかし、アライメントの精度が低
い場合、すなわち最初の水平軸に誤差があれば、この誤差はシューラー周期で振動を続け
ることが知られている。これがDTCM観測で見られた正弦波ノイズの原因として考えられ
る。座標軸誤差の振動、言い換えれば座標軸の振動はまず加速度計に依存する緯度・経度
に直接その影響が現れる。この振動は座標軸からのずれを表す姿勢データ（ro皿，　pitch，　yaw）
には反映されないが、姿勢データを用いて変換された磁場三成分にはその振動が反映され
る。全磁力の計算は姿勢データに依存していないのでその影響は反映されない。STCMデ
ータにこの正弦波振動が現れていないのは、GPSによりその誤差が抑制されたためと考え
られる。
　　　9
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Figure　15．シューラー同調の原理（岡田・小田1972を加筆修正）。加速度計出力には実際
の加速度aに加えて重力gによる誤差gsinθが混入する（左図）。振り子を取り付けた運動体
が加速されると、質量mの重心は角度φだけ遅れる（右図）。振り子の長さ1を地球の半径R
にすると、加速度が加わっても振り子は鉛直を保つ（φ＝O）。振り子の周期丁は約84．4分e
　したがって、この正弦波ノイズの原因がシューラー同調と関連があると考えれば、これ
をバンドストップフィルターにより取り除くことは容易である。ただし、この正弦波ノイ
ズを除去したとしても、DTCMの緯度・経度は船の位置とかなりずれる。また、姿勢デー
タやDTCMの深度が急激な変動を示しているところではそれに起因する磁場変動が含まれ
てしまい、これを除去するのは難しい。そのため、本研究では姿勢データが比較的安定し
ており、DTCMの曳航深度がほぼ一定な701・1100分のデータを解析した（Figure　16，17）e
この測線間隔におけるDTCMの曳航深度は807±60　mで、　DTCMは地形起伏がない海底
の約1200m上を曳航されている。　DTCMの緯度・経度に関してはRLGで測定したものは
使用せず、船の緯度・経度をDTCMの位置として代用したeそのため、　DTCMの位置には
ワイヤー長を考慮すると3km以下の絶対的な位置のずれがあると考えられる。
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Figure　16，対馬海盆の解析したDTCM・STCM測線の位置（上）とDTCMの深度（下）。
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Figure　17．対馬海盆の解析に使用したDTCM測線の測定値。地磁気異常三成分X，　y，　Zに
はシューラー周期帯のバンドストップフィルターを適用。
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Figure　18．日本海盆のDTCM観測全測定値。左図：地磁気測定値、右図：地磁気異常。
旧本海盆1
　Figure　18は日本海盆のDTCM観測で測定した全データを示している。対馬海盆のデー
タとは異なり、シューラー同調による成分は含まれていない。STCM観測で測定したデー
タ（Figure　19）も同様にそれを含んでいない。これはアライメントの精度が良かったのか、
あるいは航海前に製造元に動作チェックを依頼したことが良かったのかもしれない。RLG
によるDTCMの緯度・経度についても、本航海では船の位置と比較して非常に良好なの値
を示している。ただし、姿勢データの急激な変動に起因する磁場変動については、本航海
でもやはり現れている。また、この観測ではRLGの緯度・経度が785分以降ゼロになる（RLG
の発散）という現象が発生した。姿勢データ（ro11，　pitch，　yaw）には特に異常は見られないが、
地磁気Y成分はRLGの発散後に高振幅の短波長変動を示しはじめ、X，　Z成分についても若
干短波長成分が大きくなっている。そのため、本研究では対馬海盆のデータと同様に姿勢
データが比較的安定しており、DTCMの曳航深度がほぼ一定な265・784分（RLGの発散前）
のデータを解析に使用した（Figure　20，21）。この測線間隔におけるDTCMの曳航深度は
2480±60mで、　DTCMは地形起伏がない海底の約120◎m上を曳航されている。　DTCM
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の緯度・経度については、RLGは十分な精度で位置を測定しているようであり、またトラ
ンスポンダー・デューサーの不具合によりDTCMの正確な位置決定をするのに十分なデー
タを獲得することができなかったので、RLGの緯度・経度をDTCMの位置として採用し
ている。
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Figure　19．日本海盆のSTCM測定値。
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Figure　20．
Figure　21．
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［DTCM・STCM測定値の問題点】
　対馬海盆と日本海盆のDTCM・STCM観測で測定した磁場データに共通する問題点とし
て、観測地磁気異常値には地下の磁化構造に起因する磁場（信号）に加えて、それ以外に原因
をもつ短波長・長波長ノイズと直流バイアスの存在があげられる（Figure　14，17，19，21）。
一般に、三成分磁力計で測定した磁場データにはジャイロの精度の低さや計器に起因する
短波長ノイズが混入することが知られている（e，g．，　Korenaga，1995；Parker　and　O’Brien，
1997）。ただし、DTCMは高精度のRLGを使用しているので、ジャイロに起因するノイズ
は小さい。姿勢データを使って変換したXYZ成分とそれを使っていない丁成分の短波長成
分の振幅は同程度なので、DTCM測定値の短波長成分は主にDTCM固有の計器ノイズと考
えられる。STCMデータに関しては，　Isezaki（1986b）の補正だけではそのような短波長ノ
イズを除去できないだけでなく、船体磁化の推定誤差に起因する直流バイアスや線形トレ
ンドが含まれてしまうことが指摘されている（Korenaga，1996；森尻・山崎1997）。また、
本研究では地磁気日変化（e，g、，　Campbell，2003）を観測領域が中緯度地域にあるため、すな
わちそれが数十nT以下の低振幅であるために特に補正をしなかったが、1測線の観測時間
が比較的長いDTCM観測には長波長成分にその影響が含まれている可能性がある。　DTCM
の直流バイアスついては、IGRFと実際の地球磁場との差、　DTCM自体が多数の電子機器
と直流電源から構成されているために固有の直流磁場をもつこと、あるいは3軸フラック
スゲートセンサーの直交性のずれに起因するドリフトなどが原因として考えられるe直流
成分は、観測が地磁気異常の原因となる磁化物体に対して十分広範囲になされているので
あれば、ガウスの法則よりゼロになるので、平均値を差し引くことにより補正できる。し
かしながら、観測が十分広範囲になされるという仮定はあまり現実的ではない。したがっ
て、平均値を差し引く直流成分補正は第一近似的な補正としては良いが、正確な磁化強度
を推定するためには不十分である。これらの問題に関しては次節で取り扱う。
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3－2　地磁気異常の特徴
3－2－1　交流成分の補正
　磁化構造の特徴を把握するためには、観測された地磁気異常がどのような特徴をもって
いるのかを調べることが重要となる。海洋底拡大によって形成された磁化構造はある特定
の方向に長い、すなわち2次元的な磁化構造になっていることが期待される。2次元磁化構
造による磁場は、その走向に平行な成分は振幅がゼロ、その走向に垂直な水平成分と鉛直
成分は位相が90°異なるという性質をもつことが知られている（Blakely　et　aユ．，1973；
Isezaki，1986bl　Palker　a皿d　O’Brien，1997）。観測された地磁気異常が2次元的な磁化構造
に起因しているのかどうかを調べるために、本研究ではこの性質を利用したIsezaki
（1986b）の手法を採用した。はじめにX，　Y成分を水平成分Hl，　H2に変換する。
幽一〔cos（goo－A）　　－sin（go°－Asin（go°一ノ望）　　cos（goo－∠t））〕〔の
変換する方向は且2のRMSが最小になる方向Aとする。それから且1と位相を90°シフト
させたZと比較する。前節のデータ処理の結果からわかるとおり、三成分磁力計データに
は様々な原因に由来するノイズが含まれているので、解析の際にはフィルタリングが重要
となる。Korenaga（1995）は観測した磁場三成分、姿勢データ、　PPMデータ間のコヒーレ
ンスに基づく最適フィルターを提案している。Parker　a皿d　O’Brien（1997）は異常磁i場のパ
ワー・クロススペクトルに期待される性質を利用することにより磁化構造に起因する異常
磁i場とその他ノイズを識別している。本研究ではlsezaki（1986b）の手法と連続ウェーブレ
ット変換によるバンドパスフィルタリング（Torrence　and　Compo，1998；付録A－2参照）
を組み合わせることにより、2次元的な磁化構造に起因する成分を抽出した。まず、観測し
た地磁気異常をそれぞれのスケールに分解する。それから各スケールで上記の操作をおこ
ない、H1と位相シフトさせたZの相関係数が高いスケールを抽出する。この手法の長所は
空間領域において各スケールでそのRMSや相関を調べることが可能なことである。この手
法の短所として通常のスペクトル解析に比べて波数分解能が低いことがあげられるが、そ
れが顕著に表れる高波数成分のほとんどは計器ノイズの影響を受けているので、実質大き
な相違はないeこの判別法の問題点は、3次元的な磁化構造においてもこの性質に近い磁場
を発生させる場合があることであるeただし、それには測線方向と磁化偏角が同一、測線
が磁化物体を対称にする位置を通るといった特殊な条件を必要とするので（付録A－3参
照）、この性質をみたす磁場を2次元的な磁化構造によるものと考えてよいであろう。解析
をするにあたり、まずDTCM・STCMデー一タを02　km間隔でリサンプリングした。直流
バイアスについては、平均値を差し引く第1次補正を施した。
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［対馬海盆DTCMI
　対馬海盆のフィルタリングをしていないDTcMデータ（Figure　22；左図）では、H2のRMS
を最小にする方向はN86°Eで、　H2のRMSは25，6　nT、　H　1のRMSは118．1　nTとなっ
た。H1と位相シフトしたZの相関係数は0．88。バンドパスフィルタリングを適用すると、
フーリエ波長11．5－60，6　kmに対応するスケールが高い相関をもつことがわかる（Table　1）。
H2が最小になる方向はN82°Eで、H2のRMSは17．3　nT，且1のRMS　95，2nTとなった。
且1と位相シフトしたZの相関係数はO．96。DTCMとPPMのTは良い相関を示している
が、バンドパスフィルタリングを適用したDTCMのTの方がPPMのそれよりも振幅が若
干小さくなった（Figure　22；右図）。
し1nfi　ltere　d
（13－19）
0．41
0．54
0．72
0．95
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Table　1．対馬海盆DTCM地磁気異常のバンドパスフィルタリングの結果。λはフーリエ
波長（付録A－2参照）、Aは且2の方位、　RはH2と位相を90°シフトしたZの相関係数。
下2つはバンドパスフィルタリングを適用していない場合・した場合の結果を示している。
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Figure　22．対馬海盆DTCM地磁気異常。左図：フィルタ適用前、右図：フィルタ適用後。
且1の赤線は位相を90°シフトしたZを示す。Tの青線は海面上での曳航式PPMによる測
定で得た全磁力異常。且1，且2のラベルはその成分の方位、図右下のラベルは測線の方位を
示す。横軸は距離（km）。
［対馬海盆STCM】
　対馬海盆のフィルタリングを適用していないSTCMデータは、同じくフィルタリングを
適用していないDTCMデータよりも短波長成分の振幅が大きい（Figure　23；左図）。且2の
RMSを最小にする方向はN32°Eで、これはDTCMの結果とあきらかに異なる。且1のRMS
は58．4nT、且2のRMSは43．3nTで、相関係数は0．18と小さい値を示す。バンドパスフ
ィルタリングを適用すると、フーリエ波長18．6－37．3kmに対応するスケールが高い相関を
もつことがわかる（Table　2）。且2のRMSが最小となる方向はN77°E、　H2のRMSは14．3
nT・且1のRMSは33．4　nTとなった。相関係数は0．96。　STCMとPPMのTは良い相関
を示している（Figure　23；右図）。
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unfiltered
（12－14）
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18．64
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N17E
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M3ENO6E
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Table　2．対馬海盆STCM地磁気異常のバンドパスフィルタリングの結果。
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Figure　23，対馬海盆STCM地磁気異常。左図：フィルタ適用前、右図：フィルタ適用後。
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［日本海盆DTCM】
　日本海盆のフィルタリングをしていないDTCMデータ（Figure　24；左図）では、H2のRMS
が最小となる方向はN47°Eで、H2のRMSは32，0nT、H1のRMSは94．6・nTとなった。
相関係数はO．92。バンドパスフィルタリングを適用すると、フーリエ波長8．7km以上の
スケールで高い相関をもつことがわかる（Table　3）。　H2のRMSが最小になる方向はN47°
Eで、これはフィルタリングをしていない場合と同じ値である（Figure　24：右図）。　H2の
RMSは25．1　nT、　H　1のRMSは91．1nTとなった。相関係数は0．96。
unfiltered
（12－21）
0，41
0．54
0．72
0．95
1　．25
1．65
2．17
2．87
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Table　3．日本海盆DTCM地磁気異常のバンドパスフィルタリングの結果e
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Figure　24．日本海盆DTCM地磁気異常。左図：フィルタ適用前、右図：フィルタ適用後。
［日本海盆STCM】
　日本海盆のフィルタリングを適用していないSTCMデータは、やはりフィルタリングを
していないDTCMデータよりも短波長成分の振幅が大きい（Figure　25；左図）。且2のRMS
が最小になる方向はN26°Eで、これはDTCMの結果とあきらかに異なる。且1のRMSは
52．5　nT、　H2のRMSは30．9　nTとなった。相関係数は0．27と低い値を示す。バンドパス
フィルタリングを適用すると、フーリエ波長18．6・26。4kmに対応するスケールが高い相関
係数をもつことがわかる（Table　4）。　H2のRMSが最小になる方向はN47°Eとなり、これ
はDTCMの結果と同じである。且2のRMSは8．4　nT、且1のRMSは26．5nTとなった。
相関係数は0．89。STCMとPPMのTは良い相関を示している（Figure　25；右図）。
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λ（km） A（°） rms　of　H1（nT）rmsof　H2（nT） R
1 0．41 N18E 12．7 5．0 0．01
2 0．58 N21E 14．1 5．5 一〇．03
3 0．82 N27E 10．2 5．6 一〇．05
4 1．17 N28E 10．8 4．2 0．01
5 1．65 N26E 8．5 3．9 0．07
6 2．33 M5E 6．2 2．9 一〇．18
7 3．30 N23E 7．0 2．5 0．25
8 4」6 N49E 5．2 3．2 0．01
9 6．59 N28E 6．6 3．4 一〇．18
10 9．32 NO8E 3．9 2．0 一〇．羽
11 13．18 N47E 9．5 2．5 0．38
12 18．64 N46E 16．4 4．1 0．82
13 26．37 N46E 12．7 4．8 0．93
14 37．29 NO6E 7．8 1．8 0．25
15 52．74 N21W 9．4 0．5 一〇」1
16 74．58 N34W 2．1 0．1 一〇．07
17 105．47 N35W 6．4 0．2 一〇．07
un伺tered N26E 52．5 30．9 0．27
（12－13）18．64－26．37N47E 26．5 8．4 0．89
Table　4．日本海盆STCM地磁気異常のバンドパスフィルタリングの結果。
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Figure　25．　日本海盆STCM地磁気異常。左図：フィルタ適用前、右図フィルタ適用後。
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　対馬海盆と日本海盆のDTCM・STCMデータに関しては、フィルタ処理前後でその振幅
に大きな変化は見られず、またH2のRMSが最小となる方向は似たような結果となった。
対馬海盆DTCMのTはバンドパスフィルタリング適用後、振幅がPPMのそれよりも小さ
くなるのは、シューラー誤差の発生、すなわちアライメント精度の低さが異常磁場の長波
長成分にも影響を与えているのかもしれない。したがって、対馬海盆のDTCM地磁気異常
に関しては振幅が若干過小評価している可能性があるけれども、DTCMとPPMのTの波
形には大きな相違は見られない。それゆえ、対馬海盆と日本海盆で観測された地磁気異常
は2次元的な磁化構造に起因するものが支配的と考えられる。ただし、STCMデータは
DTCMデータよりも狭い帯域でしか2次元性を示さない。そのため、　DTCMデータから決
定したH2の方向を2次元磁化構造の走向として採用した。その走向は対馬海盆がN82“E、
日本海盆がN4プEである。これ以降の解析は地磁気異常の振幅が大きく、かつ短波長成分
を含んでいるDTGMデータを使用するe
3－2－2　直流成分の補正
　本研究では直流成分の補正に、主に観測した地磁気異常の上方接続（e．g．，］∋1akely，1995）
に用いられるequivalent　layer　technique（Hansen　and　Miyazaki，1984）を利用した。この
手法は、ポテンシャル場を実際のソースではなく二重層（等価層）によるポテンシャル場とし
て考えることができる、という原理に基づいている（厳密な理論的側面についてはKellogg
（1969）を参照）。例えば観測磁場を上方接続する場合、等価層を設定し、観測磁場から真の
磁気源と同じ磁場を形成する等価層の磁化分布を推定する（Figure　26）。推定した等価層の
磁化分布を利用することにより、接続したい位置（P）の磁場を計算することができる。磁化
分布の推定の際には、観測磁場の直流成分がその推定値に寄与する。1成分（例えば全磁力）
だけでは直流成分の寄与を評価することができないが、複数の成分（例えば水平成分と鉛直
成分）があれば、それらから推定される磁化分布及び磁化分布から計算される磁場との相違
などからその評価は可能である。
p●
Observatio且surface
Dipole　surface（e　quivalen．t　layer）
○）rlbeue　s。urce
Figure　26t　Equivalent　layer　tech皿iqueの概念図（Blakely，1995を加筆修正）e
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　解析の前に、DTCMデータを磁化構造と垂直な方向（H1方向）に投影し、且1を水平成分
且とする。解析手順として、DTCMデータの水平成分Hと鉛直下向き成分Zの2成分を使
用して等価層の磁化分布をそれぞれ推定する。そして2つの成分から推定される磁化分布
とそれから計算される磁場が等しくなるように直流成分を試行錯誤的に決定する。等価層
は2次元薄層とし、海底面（対馬海盆：2000m；日本海盆：3700m）に設定する。等価層の全
長を測線の長さとし、幅2kmに分割して磁化強度を推定する。磁化の向きは鉛直下向き方
向、周囲磁場の方向はIGRF方向とした。磁化モデルの計算はBlakely（1995）に従った（付
録A－3参照）。
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Figure　27．対馬海盆DTCM地磁気異常。左図：直流成分補正前、右図：直流成分補正後。
図右下のラベルは測線の方位。且，Z，　Tは地磁気異常の水平、鉛直下向き、全磁力成分、　m
は等価層の磁化強度。Mの赤線は且から推定した磁化強度分布、青線はZから推定した磁
化強度分布。H，　Z，　Tの黒線は観測値、赤線は且から推定した磁化強度分布からの計算値（補
正前：RMS　mis丘t＝0．5　nT、補正後：RMS　misfit＝0．5　nT）、青線はZから推定した磁化
強度分布からの計算値（補正前：RMS　misfit＝1．8nT、補正後：RMS　misift＝1．O　nT）。横
軸は距離（km）。
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Figure　28，日本海盆DTCM地磁気異常。左図：直流成分補正前、右図：直流成分補正後。
図右下のラベルは測線の方位。H，　Z，　Tは地磁気異常の水平、鉛直下向き、全磁力成分、　m
は等価層の磁化強度。Mの赤線は且から推定した磁化強度分布、青線はZから推定した磁
化強度分布。且，Z，　Tの黒線は観測値、赤線は且から推定した磁化強度分布からの計算値（補
正前：RMS　mis丘t＝0．7　nT、補正後：RMS　mis丘t＝0，7　nT）、青線はZから推定した磁化
強度分布からの計算値（補正前：RMS　mis丘t＝1．OnT、補正後：RMS　mis丘t＝1．2　nT）。横
軸は距離（km）。
　Figure　27左図は対馬海盆の平均値を差し引いた観測地磁気異常の水平・鉛直成分から推
定した等価層の磁化分布とそれから計算された磁場と観測地磁気異常を示している。水平
成分と鉛直成分から推定した磁化分布と計算磁場には直流成分のずれがあきらかに生じて
いるのがわかる。Figure　27右図は平均値を差し引いたXYZT成分に0，0，30，20　nTをそれ
ぞれ加えたものから推定したものである。水平成分と鉛直成分からの推定値の相違は前と
比較して改善している。
　Figure　28左図は日本海盆の平均値を差し引いた観測地磁気異常の水平・鉛直成分から推
定した等価層の磁化分布とそれから計算された磁場と観測地磁気異常を示している。水平
成分と鉛直成分から推定した磁化分布と計算磁場には直流成分のずれが確認できる。
Figure　28右図は平均値を差し引いたXYZT成分に10，・10，・50，－30　nTをそれぞれ加えた
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ものから推定したものである。水平成分と鉛直成分からの推定値の相違は前よりも小さく
なっている。
　これらの結果は本研究で獲得した測線の直流成分の補正には平均値を差し引くだけより
もそれらにある程度の直流成分を付加したほうが良いことを示唆している。ただし、両海
盆とも水平成分と鉛直成分から推定した磁化分布にはやはりいくらかの相違が存在する。
これは観測地磁気異常から2次元的な磁化構造に起因しているものを抽出するフィルタリ
ングを適用しているけれども、それ以外の磁場（3次元的な磁化分布に起因する地磁気異常、
地磁気日変化、DTCMの計器ノイズ等）が長波長成分にいくらか含まれていることが原因で
ある（Table　1，3）。直流成分の存在は磁化構造の特徴を調べる解析方法についての制限を与
える。一般に、海洋地磁気異常研究では観測地磁気異常から磁化強度をもとめるためにフ
ーリエ領域でのインバージョン（inverse丘［ter）が適用されるけれども（e．g．，　Schoute皿，1971；
Schouten　a　nd　McCamy，1972；Parker，1972；Paエker　and　Hue8伽，1974）、直流成分の存在
はこの手法による磁化強度の推定を不正確にするおそれがある（付録A－3参照）。
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3－3　磁化構造の特徴
　対馬海盆・日本海盆で観測した地磁気異常は前節の解析結果から主に2次元的な磁化構
造に起因していることがあきらかになった。両海盆の形成過程を理解するためにはこの磁
化構造の特徴を把握することが必要である。
　地磁気異常縞模様の原因層としては、噴出玄武岩により構成されるLayer　2Aが主要なも
のと考えられているが、Layer　2Bなどのより深部にある層も地磁気異常に寄与すると指摘
されている（e．g．，Ha　rrison，1987；Dunlop　and　Ozdemir，1997）。典型的な海洋地殻に位置す
るDSDPIODP　Hole　504Bで獲得された噴出玄武岩の自然残留磁化（NRM）強度はその平均
値が5，2　Atmで標準偏差が数A／m、　sheeted　dike　complexの磁性鉱物のNRMはその平均
値が1．6　Atmで標準偏差が1A／m以下と報告されている。（Pariso　and　Joh皿son，1991）。
Hirata　et　al．（1992）は日本海盆東部ではP波速度3．0－3．5km／sの層（深度5，5－6．O　km）が
Layer　2Aと提案している（Figure　4）。対馬海盆では、反射・屈折法による研究から堆積層
下部には多量のvolcanic　s皿s／flowsが存在するけれども、　Layer　2Aが存在しないと提案さ
れている（Kim　et　al．，1998；Lee　et　al．，1999）。また、　P波速度4．8・5．5㎞sの層（深度6，0・7．O
km）がLayer　2Bに対応するとしている（Figure　5）。
　ポテンシャル場の逆問題では、たくさんの先験的情報が必要であることが知られている
（e．g，，　Menke，1984；Blakely，1995）。そのため磁化構造の磁化強度を正確に推定するために
は、磁化構造の位置をあらかじめ特定しておく必要がある。磁化構造の位置を探知するた
めに，本研究では解析信号（An　alytic　Signal；Eq．16，　Nabighian，1972）の振幅を利用した。
H・Zは異常磁場の水平・鉛直成分、pは水平距離を表す。この式は一般に使用される全磁
力異常に基づくASと同義である。全磁力異常に基づくASを計算するには、全磁力異常を
水平方向に数値微分し、後にフーリエ領域での演算をおこなう必要があるけれども、水平・
鉛直成分に基づくASでは水平方向の数値微分のみで計算することができるe　ASがもっ性
質として（Figure　29）、磁気源を一様に磁化した2次元的な薄いシートとした場合、　ASのピ
ークはシートの端に位置し、そのピークとピークの大きさが半分になるまでの距離がシー
ト端の観測高度からの深さを表す（Nabighian，1972，1974）。また、　ASの性質は磁化方向に
は依存していないeただし、現実の磁化構造は体積をもつので、ASは磁化構造の表面積を
表す薄いシートの重ね合わせになっているため、このような性質を完全に満たしているこ
とは期待できない。また、観測した地磁気異常には2次元的な磁化構造以外に起因してい
る磁場も含まれているので、相応の誤差は存在するであろう。そこで、本研究ではASの結
果と反射・屈折法の研究成果と照らし合わせることにより、磁化構造の位置、とくにその
磁気的境界の位置とASに主として反映される磁化構造上面の深さを特定するe
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Figure　29．2次元磁気シートによる磁場の解析信号の振幅に関する性質。　ASは解析信号
の振幅、aはASのピー一ク、　bはピークaがその半分（a／2）の値に減少する距離、　cは観測深
度、dは磁気シートの位置する深度を表す。b，c，dの間にはb＝d－一一cという関係が成り立つ。
　特定した磁化構造をモデルとして、最小二乗法によりその磁化強度を推定する。使用す
るデータは磁場三成分データから直接求められており、等価磁気層による計算値と観測値
が良く一・致している全磁力異常丁を使用した。磁化方向（伏角Im、偏角Dm）は、数万一数
十万年平均の地球磁場は地球の中心にある磁気双極子が作る磁場として近似できる（地心軸
双極子仮説；e，g，，　Butler，1992；小玉1999）に従えば、地球磁場の伏角1と緯度λにはtan　1
＝2tanλという関係が成り立つので、　DTCM測線の緯度から磁化方向を日本海盆Im＝6L3，
Dm＝O，O、対馬海盆Im＝56、0，　Dm＝O．Oと仮定した。周囲磁場の方向（伏角If，偏角DDは
工GRF（日本海盆：If＝57．3，　Df＝・9．5；対馬海盆：　lfr51，8，　Dfi＝・7．7）とした。　Tの標準偏差につ
いては、H1とZにもH2と同様に2次元性を示さない磁場が混入していると考え、それら
の大きさをH2のRMSと仮定し、周囲磁場方向に投影したものを2次元性異常磁場との誤
差とすることで代用した（日本海盆：39．9nT、対馬海盆：24．3nT）。
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旧本海盆］
　日本海盆では、ASは4つの大きなピーク（ラベルL）と1つの小さなピーク（ラベルS）が存
在する（Figure　30）。ピークLの振幅が半分に減少する距離はそれぞれ3．7±0．5　kmで、こ
れは磁化構造が海面から深さ62±0．5km（＋DTCM深度2．5㎞）付近に存在することを示
唆している。この値はHirata　et　al，（1992）により決定されたLayer　2A（5．5・6．0㎞）とLayer
2B（6．0・7．0㎞）の範囲内である。本研究では4つの大きなピークから3つの直方体モデル
を作成した。はじめに磁化モデルの深さを5．5・6，0kmと仮定した。磁化強度の推定値は
block　1が・5．1±0．3　Alm、　block　2が4．6±0．3Alm、　block　3が・2．9±0．3Alm。観測磁場と
計算磁場は全体的によく一致しているが、Sピーク付近の短波長成分に関しては一致してい
ない（Figure　30）。RMS曲丘t｝ま32．1nT。次に磁化モデルの深さを6．0・7．0㎞と仮定した。
この層はP波速度が4．5kmlsのL，ayer　2Bに対応する（Hirata　et　al．，1992）。磁化強度の推
定値はblock　1が・3．2±0．2　Alm、　block　2が3．2±0．2　Alm、　block　3が・1．8±0．2Alm。観測
磁場と計算磁場はさきほどと同様に全体的には良く一致しているが、Sピーク付近の短波長
成分に関しては一致していない（Figure　30）。　RMS　mi8fitは27．9　nT。
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Figure　30．日本海盆DTCM地磁気異常の解析信号と最小二乗法の結果。（a）AS（b）全磁
力。L，　SはASの大・小のピークの位置を示す。図下はASより決定した磁化モデル。　Obs
は観測した全磁力異常値（実線）を示す。赤線は磁化層5．5・6．Okm、青線は磁化層6．0・7．Okm
とした場合の計算値。
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［対馬海盆1
　対馬海盆では・ASは2つの大きなピークと1つの小さなピークが存在する（Figure　31）。
ピークL2の振幅が半分に減少する距離は3．9　klnで、これは磁化構造が海面から深さ4，7
km（＋DTC殖深度0．8　km）付近にあることを示唆している。この深さはvolcanic　s皿slflows
が存在する堆積層（Layer　1）下部にあたる（Lee　et　al．，1999）。また、対馬海盆中央部では深さ
約5・OkmでP波速度が急激に上昇、深さ約6．0㎞がLayer　1とLayer　2Bの境界と考え
られているので（FigUre　5；Kim　et　al．，1998；］』ee　et　af，1999）、深さ5．0・6．O　kmを磁化層と
仮定した。はじめに2つの大きなピークから直方体モデルを作成し、その磁化強度を推定
した（磁化モデル（1）；Figure　31）。磁化強度の推定値は5．1±0．1A／mとなった。ただし、観
測磁場と計算磁場はあまり良く一致せず（Figure　31）、　RMS　n　iisfitは48、4　nTと大きい。磁
化伏角を地心軸双極子から期待される角度よりも小さく（lm＝35．0）して、直方体モデルの
磁化強度を推定したところ、磁化強度の推定値は5．5±0．1A／mとなり、前のモデルの推定
値とあまり変わらない。観測磁場と計算磁場のRMS曲且tは35，6　nTと改善しているが、
まだ相違が大きい（Figure　31）。次に2つの大きなピークと1つの小さなピークから南側が
約8°傾斜する台形モデルを作成し（磁化モデル（2）；Figure　31）、その磁化強度を推定した。
磁化強度の推定値は5．0±O．1　A／mとなり、直方体モデルの推定値と同程度である。観測磁
場と計算磁場のRMS　misfitは232　nTとなり、直方体モデルに比べてかなり改善している
（Figure　31）。台形モデルはそのままで、測線の端を磁気境界と仮定したモデル（磁化モデル
（3）；FigUre　31）で推定した磁化強度は、　block1が0．8±0，1　A／m、　block　2が5，4±O．1　A／m、
block　3が0．4±0．1A／mとなった。　RMS　misfitは18．3nT。
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Figure　31，対馬海盆DTCM地磁気異常の解析信号と最小二乗法の結果。（a）AS（b），（c）全
磁力異常。L，　Sは大・小のASのピークの位置を示す。図下（1），（2），（3）はASより決定した
磁化モデル。Obsは観測した全磁力異常値（黒線〉を示す。図（b）は磁化モデル（1）、図（c）は磁
化モデル（2），（3）に基づく計算値。図（b）の赤線は磁化方向Im，　Dmを地心軸双極子（GAD）、
青線はIm＝35．0，　Dm＝O，O（伏角のみを変化させた場合の最適値〉、緑線はIm＝GAD，
Dm＝37．0とした場合の計算値。図（c）の赤線は磁化モデルが（2）で磁化方向がGAD、青線は
磁化モデルが（3）で磁化方向がGAD、緑線は磁化モデルが（2）で磁化方向がIm＝GAD，
Dm＝37．0とした場合の計算値。
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4　考察
4－1　日本海盆
　日本海盆の磁化強度は磁化層の深さが異なる2つのモデルとも正負の磁化が交互に現れ
る。磁化層の深さを5．5・6．Okmと6．0・7．0㎞（Layer　2AとLayer　2B；Htrata　et　aL，1992）
にしたモデルの磁化強度の振幅は、それぞれ42±1．OAlmと2．7±0．7Almとなる。推定し
た磁化強度には磁化構造の走向（N47°E）と平行な磁化成分は反映されていないので（付録A
－3参照）、真の磁化強度は推定した磁化強度よりも大きいと考えられる。したがって、磁
化層の深さを5．5・6．Okmとしたモデルの磁化強度はLayer　2A、すなわち典型的な噴出玄武
岩の磁化強度と同程度、磁化層の深さを6．0・7．0㎞としたモデルの磁化強度はLayer　2B
（sheeted　dike　complex）よりも大きいと考えられる。以上の理由から、日本海盆東部におい
て本研究で観測した地磁気異常の主要な原因層はLayer　2Aと考えられる。ただし、　DTCM
地磁気異常の4つの大きなASピーク（L）を使用して作成したモデルでは地磁気異常の長波
長成分は説明するが、小さなASピーク（S）付近の短波長異常を説明していない（Figure　30）。
この短波長異常はASで磁気的境界を探知することができないほど短い極性逆転イベント、
古地磁気強度変動、あるいは磁化層の深度・層厚の局所的変動に起因しているのかもしれ
ない。ASから推定した磁化構造の深さにはばらつきがある（±0．5　km）ので、磁化強度をこ
の領域で一定と仮定するのであれば、磁化構造の深さや層厚は変動している可能性がある。
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Figure　32．日本海盆DTCMとSTCM地磁気異常の比較。且，　Z，　T，　ASは地磁気異常の水
平、鉛直下向き、全磁力成分と解析信号の振幅。図右下は測線の方位を示す。赤線と青線
はそれぞれDTCMとSTCMによる且，　Z，　T，　AS。緑線は海面でのPPM観測によるT。
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　Figure　32は日本海盆のDTCM・STCMプロファイルを比較した図である。　DTCMデー
タはSTCMデータに比べて地磁気異常の振幅が大きく、STCMデータには現れていない短
波長異常を含んでいる。また、DTCMデータのASピークの位置とSTCMデータのそれと
の間に相違が見られる。バンドパスフィルタリングの結果はSTCMデータにはDTCMデ
ータよりも広帯域にノイズが含まれていることを示唆しており（Table　4）、これがASのピー
ク位置の相違に影響していると考えられる。このように、地殻の磁化構造を研究する上で
DTCMはSTCMよりも詳細かつ質の高いデータの取得を可能にする。
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Figure　33．日本海盆東部における海面でのPPM全磁力異常プロファイル。正異常に着色
（赤：KH86・2（Tamaki　and　I（obayashi，1988）、青：KTO5－8（本研究））。青枠は本研究で解
析したDTCM・STCM測線の位置。太線・点線は縞状異常の位置を示す。
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　本研究で推定した地磁i気異常縞模様の走向（N47°E）は以前のSTCM観測による結果（N40
°E；Seama　and　Isezaki，1990）に近い値を示している。白鳳丸KH86・2研究航海（Tama】d
and　Kobayashi，1988）のPPMデータに淡青丸KTO5・8研究航海（本研究）のPPMデータを
加えた全磁力異常プロファイルも同様に北領域でN40°E、南領域でN60°Eの走向をもつ
地磁気異常縞模様の存在を示している（Figure　33＞。　DTCM地磁気異常の年代、言い換えれ
ばその地磁気異常の原因となる磁化構造の形成年代を見積もるために、過去の年代・拡大
速度の同定結果（18ezaki，1986；Tamaki　and　I（obayashi，1988）と本研究で推定した磁化構
造の特徴（磁化層深度5．5－6．Okm、層厚0，5km、磁化強度5．OA／m）からDTCMと同一深度
（2500m）と海面での地磁気異常モデルプロファイルを作成した（Figure　34）。片側拡大速度
を3・O　cm／y（18ezaki，1986；Tamaki　a皿d　Kobaya8hi，1988）とした場合（Figure　34；左図）、極
磁気変換（付録A－－3参照）したDTCM地磁気異常はchrons　C6エ（20．　131－20．518　Ma），
C6An．1n（20．518・20．725　Ma），　C6An，lr（20，725・29，996　Ma）と最も良く一致する（n：正極性、
r：逆（負）極性、番号：小さいほど年代が新しい；Figure　35）。しかし、全磁力異常プロファ
イルにはchron　C6An．1nよりも大きな振幅が期待されるC6Aのもう1つの正異常
（C6An・2n；20．996－21，320　Ma）を確認することができない（Figure　33）e　DTCM地磁気異常
の振幅はpeak’to・peakで300　nT以上と十分な大きさをもっているので、新生代の標準的
な地磁気タイムスケール（Ca皿de　and　Kent，1992，1995）の基となっている南大西洋の地磁
気異常プロファイルとの比較も可能である。南大西洋の観測地磁気異常プロファイル借側
拡大速度2，5cm／y）のcllron　C6Aはモデルプロファイルと同様に2つの明瞭な正異常をもつ
ので（Figure　34）、　DTCM地磁気異常とその北にある正の異常（Figure　33）をそれぞれchrons
C6An・lr，　C6An．1n，　C61とchron　C6n（Tamaki　and　Kobayashi，1988）として解釈するのは
適切ではないのかもしれない。比較の結果、DTCM地磁気異常はchron　C6A付近よりもむ
しろchrons　CsCr（16．726－17277　Ma），　C5Dn（17．277－17．615　Ma），　CsDr（17、615－18．281
Ma）に類似している。この場合、本研究のモデルでは説明することができなかった短波長異
常は北東太平洋に分布する地磁気異常の解析（Blakely，1974）や堆積物の古地磁気学的研究
（Channel　et　a1．，2003）によって同定されているsubchron　CsDr．　lnを示唆iしているのかもし
れない。片側拡大速度を2．Ocm／yとすれば、モデルプロファイルにおいてもそれらの方が
極磁気変換したDTCM地磁気異常と良く一致する（Figure　34；右図）。ただし、この拡大速
度ではchrons　CsDn－C6Bn間（約5Ma）の距離を説明することが難しい（Figure　33）。それゆ
え、北領域と南領域における地磁気異常縞模様の走向の違いは、北領域と南領域が異なる
海嶺セグメントで形成されたことを反映しているのかもしれない（Figure　36）。
　モデルプロファイルからわかるとおり、海面においては地磁気異常の波形がそれぞれ類
似しており・短い極性期間による短波長地磁気異常はその正負が不明瞭である（Figure　34）。
拡大速度が従来考えられているものより遅い場合は、短波長地磁気異常がさらに不明瞭に
なる傾向がある。また、DTCM地磁気異常から推定される磁化構造の特徴は、磁化層の深
度・層厚等が年代により異なる可能性を示唆しており、磁化構造の非一様性は年代同定を
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より困難なものにすると考えられる。実際に海面での観測地磁気異常プロファイル（Figure
33）には短波長異常がほとんど現れていないために、年代同定が難しい。しかしながら、
Deep・tow観測による地磁気異常であれば短波長異常を明確に判別できる可能性が高くなり、
低拡大速度の影響も軽減する傾向がある（Figure　34）。しかしながら、本研究で獲得した
DTCM測線は短いために、その年代同定は不正確かもしれない。日本海盆東部の地磁気異
常縞模様の年代・海洋底拡大速度の同定、形成メカニズムの理解には、より広範囲で長測
線のDeep－tow観測、特に南領域における観測が望まれる。
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Figure　34，　Chrons　C5An・C8n（11．935・26．554　Ma）の全磁力異常モデルプロファイル。左
図：片側拡大速度3．O　cm／y、右図：片側拡大速度2．O　cmly。磁化層上面深度5．5km、層厚
0．5㎞、磁化弓鍍5．OA／m。周囲磁場と磁化方向は鉛直下向き。地磁気極性逆転タイムスケ
ールはCande　and　Kent（1995）。（a）：全磁力異常モデルプロファイル（赤線：観測深度2500
m、青線：観測深度Om（海面））。ラベルは極性年代（距離が大きくなるにっれ年代が古くな
る）。（b）：極磁気変換したDTCM地磁気異常。
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Figure　35．南大西洋地域（片側拡大速度：約2．5　cmly）の地磁気異常プロファイル（chrons
C4A・C12（8．699・30．939　Ma），　Cande　and　Kent，1992を編集；Cande　and　Kent，1995）。下8
本のプロファイルはde・skew（付録A－3参照）された観測全磁力異常、一番上のプロファイ
ルはそれらをstackingしたもの（ラベルは同定された極性年代）。
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Figure　36．日本海盆東部の地磁気異常縞模様の年代・走向。　Chroll　C5Dnは本研究、　chron
C6Bとchron　C7は過去の同定結果（Tamaki　and　Kobayashi，1988；Seama　and　Isezaki，
1990）を参考。破線は海嶺セグメント境界を表す。
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4－2　対馬海盆
　対馬海盆ではASの結果から磁化層は深さ5．0・6，0　kmのP波速度勾配が変化する層と考
えられる。この場合、磁化層厚は日本海盆に比べてやや厚いが、推定される磁化強度は5．O
Alm程度で日本海盆と同程度となる。ただし、対馬海盆では直方体モデル、磁化伏角を小
さくした直方体モデル、南側の磁気的境界が傾斜する台形モデルという3つの異なるモデ
ルが地下の磁化構造を表すモデルの候補としてある。直方体モデルはRMS曲丘tが一番大
きく、また観測磁場と計算磁場の位相があきらかにずれているので、あまり良いモデルで
はない。磁化伏角を小さくした直方体モデルは前のモデルに比べてRMS　mis丘tが改善して
おり、観測磁場と計算磁場の位相も良い一致を示す。しかしながら、磁化伏角が35°と仮定
するには、地心軸双極子磁場の関係式から磁化構造が北緯20°付近で形成したか、磁化構造
は現在の対馬海盆の緯度付近で形成したが、後に約20°傾斜したという条件を課す必要があ
る。また、磁化の偏角を変更するモデルも考えられるが、磁化構造の走向がN82°Eのよう
に東西方向に近い場合、有効伏角の定義（付録A－3参照）から、磁化伏角を固定したまま磁
化偏角を変化させると有効伏角は大きくなり、観測磁場と計算磁場の位相差は改善しない。
それに対して、台形モデルではRMS　mis丘tが3つのモデルの中で一番小さく、磁化方向を
地心軸双極子方向としても観測磁場と計算磁場の位相が一致する。したがって、磁化方向
が地心軸双極子方向で、深さ5．0・6．Okmにある南側の磁気的境界が傾斜する2次元的な台
形モデルが、地下の磁化構造を最も良く表しているモデルと考えられる。
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Figure　37．対馬海盆のDTCM測線（黒線）の位置と2次元性高磁化領域の分布。
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　対馬海盆で観測されたDTCM地磁気異常の解析結果はN82°E方向の走向をもつ2次元
的な磁化構造の存在を示唆している（Figure　37）。また、対馬海盆における海面での全磁力
異常にもDTCM測線を横切り、かつ似たような方向に伸びる正の磁気異常分布が見受けら
れる（Figure　38；黒破線）。したがって、この2次元的な磁化構造はその走向が数十㎞以
上の長さをもつ、すなわち対馬海盆全体のスケールから見ても2次元的といえる磁化構造
であり、DTCM測線の西側よりも東側に長く分布しているのかもしれない（Figure　38）。
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Figure　38．対馬海盆における海面での全磁力異常図（グリッド間隔：2分）。航海データは
米国地球物理学データセンター（National　Geophysica1　Data　Center；NGD　C）のデータベー
スGEODASから取得。年代補正・ローパスフィルタリング等（e．9．，　Isezaki　and　Shevaldin，
1996；Park，1998）の特別な処理は施していない。黒細線は海底地形250　m等高線。黒太線
はDTCM測線。
　DTCM地磁気異常から推定される磁化強度は、磁化層厚が一般的なLayer　2Aの層厚
（500・1000m）の範囲内で噴出玄武岩の磁化強度に類似する値を示す。また、台形モデルが
位置する領域（FigUre　37，38）はvolcanic　sills！flowsが存在する領域（Figure　39，　Zone3；Lee
et　al．，1999）と一致しているが、推定した磁化強度は、　s皿・8ediment　complexが存在すると
考えられている大和海盆のODP　Hole　794Dにおける堆積層中の塩基性岩石（mafic　rock）の
NRM　1．5A／m（Fukulna　et　aL，1998＞よりもあきらかに大きい。したがって、地磁気異常の
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原因を堆積層中のvolcanic　sils1且owsではなく、噴出玄武岩と考えた方が適切なのかもし
れない。
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Figure　39．反射法地震探査に基づく音響基盤の分類とBouguer重力異常（Lee　et　aL，
1999）。Zone1：charactehzed　by　high・amplitude，　continuous　reflectors　with　almost　no
coherent　reflectors　1）eneath　them．　Zone2：characterized　by　moderate・to　high　amplitude
reflectors　with　good　continuity　forning　a　smooth　surface．　Zone3：0verlain　directed　by　a
series　high・amplitude　reflectors　interpreted　as　volcanic　si皿sZ且ows．　Zone4：0verlain　by
multiple　layers　of　short，　high・amplitude　complex　doublets　interpreted　as　volcanic
s皿s1且ows．　Bouguer　graVity　anomaly　iS　referred　to　Suh　et　al，【1993】．
　台形モデルの南側傾斜の水平距離を磁化層の極性遷移帯（polarity　transition　zone）と考え
た場合、その長さは7kmに達する。東太平洋海膨21°N（片側拡大速度6cmly）における潜
水艇調査によると（Macdonald　et　aL，1980，1983）、極性遷移帯の幅は0．5　kmから1．4㎞
程度であることが知られているので（Figure　40）、7kmという傾斜距離は極性遷移帯として
は長すぎるかもしれない。加えて、対馬海盆南部にはvolcanic　sills！flowsが確認されてお
らず（Figure　39，　Zone　2；Lee　et　al．，1999）、この領域はDTCM測線南領域と一致する。ま
た、Sato　et　al．（2006b）は地殻下部の地震波速度構造の特徴から対馬海盆南東部の地殻構造
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は海洋性ではないと指摘している。したがって、DTCM測線南領域は磁化強度がゼロ、も
しくは著しく小さい（Figure　31）、さらに南側の傾斜磁気境界の幅とvolcanic　s皿slflowsが
存在しないことを考慮すると、台形モデルの南側磁気的境界は大陸一海洋遷移帯を反映し
ているのかもしれない。この場合、高磁化領域が海洋底拡大により形成されたと考えるの
であれば、高磁化領域は大陸性地殻と接していることから海洋底拡大初期に形成されたも
のと考えることができる。
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Figure　40．海洋性地殻各層における極性遷移帯の形状（Macdonald　et　a1．1983）。
　対馬海盆北部では北東方向に伸長する正のブーゲー高異常領域があり（e．g．，　Suh　et　a1．，
1993；Park，1998；Park　et　al．，2002）、その領域は多量のvolcanic　s皿s／且owsが存在する領
域（Figure　39，　Zone　4；Lee　et　a1．，1999）と一致する。この正のブーゲー高異常領域は周囲よ
りも薄い海洋性地殻と浅いモホ面を反映していると解釈されており（Park　et　a1．，2006）、
Park　et　al．（2002）は対馬海盆が北東方向に伸長した拡大軸により形成されたと提案してい
る。過去の研究から、対馬海盆は漸新世後期に拡大が開始され、中新世中期にかけて西南
日本の時計回り回転（Otofuji　and　Matsuda，1984）に伴い拡大したと考えられている（Figure
41：Chough　and　Barg，1987；Yoon　and　Chough，1995）。しかしながら、磁化の偏角を37°
としたモデル（N82°・N45°E）、すなわち磁化層がNE拡大軸で形成後に時計回り回転したと
仮定したモデルはRMS　mis丘tを改善せず（57．0　nTと29．6　nTt　Fiugre　31）、偏角の時計回り
回転量の増加はRMS　misfitをむしろ増大させる傾向がある。また、マルチチャンネル地震
探査による対馬海盆における堆積層の地震層序研究（Figure　42；Lee　et　al．，2001）は、
volcanic　s皿s！且ows上の音響面年代（R1；Figure　42）を中期中新世後期（12．5　Ma）と解釈して
いる。したがって、高磁化領域は漸新世後期から中新世中期の間の対馬海盆形成初期では
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なく、西南日本弧の回転運動が収束した中新世の中期から後期の間の対馬海盆形成末期に、
N82°E方向に広がった火成活動により形成されたと考えられる。すなわち、対馬海盆はそ
のほとんどが大陸性地殻の薄化・伸張過程により形成され、海盆中央部のみ海洋底拡大、
あるいはリフト性火山活動（rift　volcani8m）のような局所的な火成活動によって地殻が形成
されたのかもしれない。
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Figure　41．対馬海盆の形成テクトニクス（Yoon　and　Chough，1995）。　A：漸新世後期（23　Ma
以前）に対馬海盆形成開始。B・C：中新世中期（23・12　Ma）にかけて、西南日本弧の回転運動
に伴い対馬海盆が拡大。D：中新世後期（12　Ma）以後に背弧拡大（back・arc　opening）から背弧
収縮（back・arc　closing）に転換。
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Figure　42．対馬海盆中央部のマルチチャンネル地震探査測線（赤枠：上図）とそのプロファ
イル（下図a）と解釈図（下図b）。堆積層は4つの音響面（R1・R4）により5つの層序区分
（SU1・SU5）に分類される。　R1：中期中新世後期（12．5Ma）、　R2：後期中新世前期（10．8　Ma）、
R3：後期中新世中期（7，8　Ma）、　R4：後期中新世後期（6．1　Ma）。反射面の特徴から、マスト
ランスポート堆積物（seiSmic　facies　1）、乱泥流・半遠洋性堆積物（seismic　facies　2）、火山性
貫入・噴出物一堆積物複合体（seismic　facies　3）に分類。　Lee　et　al．（2001）より引用。
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　地震反射・屈折法探査による研究（e，g．，　Kim　et　al．，1998；Lee　et　a1，，1999）は、対馬海盆中
央部の音響基盤には地溝一一リフト（graben－and－rift）地形が見られないこともあり、その地殻
構造（Figure　39，　Zone　2を除く）を海洋性と判断している。一般に、地殻がある期間にわたり
海洋底拡大によって形成された場合には、地球磁場の極性逆転により正負に磁化した構造
が交互に現れる。対馬海盆中央部の南北距離（50　km以上）と中新世の地球磁場の極性逆転頻
度を考慮すれば、そのような磁化構造が現れる可能性が高い。しかしながら、DTCM地磁
気異常は正帯磁のみの部分的高磁化領域の存在を示唆しているので、対馬海盆中央部を海
洋底拡大起源とするのであれば地磁気異常縞模様の原因層となるLayer　2Aの消失、あるい
は低磁化への変質過程を考える必要がある。
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Figure　43．大和海盆南部の形成モデル（Hirata　et　a1、，1989）。大和海盆は当初通常の海洋底
拡大により形成（左図）。圧縮場に転じるとLayer　2がsjll・sedirnents　complexに変質。また、
モホ面が深くなり、地殻の厚さが増加する（右図）e
　Ki］n　et　a1．（1998）はLayer　2Aが厚い堆積層の効果によって消失したと提案している。
しかしながら、対馬海盆中央部の堆積層はほぼ一一．一一定層厚（約4km）のため、局所的な高磁化
領域の説明をそれに求めるのは難しい。Hirata　et　al．（1989）は大和海盆南部では海洋底拡
大末期における応力場の伸長方向から圧縮方向への変化に起因すると考えられる大規模な
岩脈の貫入がLayer　2をsill’sedimentS　complexに変質させたと提案している（Figure　43）e
この変質は噴出玄武岩を消失させるので、磁化強度の低下を引き起こす可能性がある（e．g．，
Fukuma　et　al，，1998）。以前の研究は対馬海盆のテクトニクスが中新世後期にback・arc
openingからback’　arc　closingに転換したと指摘しているので（Figure　41；Chough　and
Barg，　1987；Yoon　and　Chou　gh，1995）、対馬海盆においても大和海盆南部と同様のプロセス
は起こりうるであろう。それに従えば、DTCM測線北領域がZone　4に近いこと、およびそ
の領域の磁化強度が著しく小さいことから、台形モデルの北側境界は標準的なLayer　2と
変質したLayer　2の境界を反映していると解釈できるかもしれない。このモデルは対馬海
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盆におけるvolcanic　s皿s1且owsの存在を説明することができる。また、海嶺軸中央部にお
ける地殻の層厚増加とモホ面の低下はブーゲー異常の相対的な低下として反映されるので、
対馬海盆のプーゲー異常が日本海盆のそれに比べて低い（Stroev　and　Fujhnoto，1996）こと
についても説明することができる。しかしながら、このモデルではモホ面が海嶺軸中央部
から離れるにつれて浅くなるため（Figure　43）、大量のvolcanic　s皿s1且owsが存在する対馬
海盆Zone　4における局所的な高ブーゲー異常（Figure　39）については説明できない。
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Figure　44．対馬海盆の形成モデル（Lee　et　al．，1999）。（a）上部マントルの温度構造の擾乱
により、リフティングが開始。（b）メルトの上昇により火成活動の活発化、南北方向の海洋
底拡大が開始。（c）背弧収縮により海洋底拡大停止、火成活動は南部（Zone　3；Figure　39）、
北部（Zone　4；Figure　39）の順に沈静化。
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　Lee　et　al．（1999）は上部マントルにおける温度構造の擾乱が対馬海盆の形成において重
要な役割を担っていると提案している（Figure　44）。この場合、メルトの上昇が火成活動を
活発化させることにより、リフティングと南北方向への海洋底拡大を引き起こす。背弧収
縮に転じると火成活動が沈静化し、海洋底拡大が停止する。火成活動は南領域（Zone　3；
Figure　39）から先に沈静化し、北領域（Zone　4；Figure　39）では近年まで継続していたと指摘
されている。高磁化領域がこのようなメカニズムにより形成されたと考える場合、高磁化
領域の走向N82“Eから見積もられる拡大方向はほぼ南北であり、このモデルの拡大センス
と調和的である。また、長期間にわたる火成活動の継続はdike・s皿の貫入や温度上昇によ
り、地磁気異常原因層の低磁化への変質を促進させる可能性がある。したがって、部分的
高磁化領域の存在とそれがZone　3に対応している原因は対馬海盆中央部における火成活動
の空間・時間的な不均質さにあると考えることができるかもしれない。
　このように、少なくとも対馬海盆のDTCM観測があきらかにした部分的高磁化領域の存
在は、厚い堆積層や海洋底拡大終了時における大規模な岩脈の貫入により磁化構造全体の
変質が起きなかったことを示唆するものである。しかしながら、この部分的高磁化領域の
形成メカニズムに関しては、DTCM測線が短くかつ少ないことに加えて、地磁気異常研究
は主にLayer　2といった地殻の浅部構造が対象となるために地殻深部構造に関しては言及
することが困難であることから、現段階で結論付けることはできない。より詳細な対馬海
盆の形成メカニズムの理解へ到達するためには、対馬海盆とくにその中央部のvolcanic
s皿s1且owsが大量に分布するZone　4（Figure　39）の磁化構造の特徴の把握に加えて、類似す
る地殻構造をもつ大和海盆の磁化構造を把握することが地磁気異常研究の課題である。
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4－3　深海曳航式三成分磁力計
　本研究はDTCM観測による地磁気調査が、従来のPPM観測よりも詳細な解析・議論を
可能にすることを示したが、この節ではDTCMに関する問題点について、過去のDTCM
観測との比較を交えて検討する。
　DTCMの最大の特色は姿勢測定装置にRLGを採用していることである。　RLIGはコマジ
ャイロよりも高精度の姿勢データが測定可能という長所がある一方で、慣性航法装置に起
因するノイズ（アライメント不良に起因するシューラー誤差）が発生する可能性があるとい
う短所が存在する。本研究では、業者に動作チェックを依頼後の観測に関してはシューラ
ー誤差が現れなかったが、測線本数が少なかったために長期間の使用でもシューラー誤差
が発生しないのかどうかはさだかではない。山本（2000）では東太平洋海膨において長期間の
DTCM観測を実施しているが、　DTCMの位置決定にトランスポンダー・デューサーを使用
していることから、少なくともRLGの緯度・経度にはシューラー誤差が含まれているよう
である。しかしながら、地磁気データに関してはそのような報告がなされていない。また、
日本海盆におけるDTCM観測では記録開始から約12時間後にRLGの発散が確認されてい
るが（Figure　18）、対馬海盆におけるDTCM観測ではRLGは発散していない（Figure　13）。
山本（2000）と加賀谷（2003）にはRLGの発散についての報告はされていないが・加賀谷
（2003）はデータロガーとの通信トラブルのためにRLGが正常に動作しなかったことを報告
している。このように、現時点でDTCM開発時から十年ほど経過しているけれども、DTCM
観測の経験の蓄積が不十分なために、いまだDTCM観測におけるRLGの挙動を把握しき
れていない段階である。
　DTCM観測の方法について、山本（2000）と加賀谷（2003）はDTCMを海底から一定高度に
保つようにワイヤー操作をおこなっているが、本研究の観測結果からわかるように、過度
のワイヤー操作は地磁気観測値にpitchの急激な変動に起因するノイズを引き起こす
（Figure　13，18）。したがって、　DTCM観測においてワイヤー操作は極力避けるべきであるe
また、本研究が比較的観測高度が一定な測線部分を解析した別の理由として、地磁気異常
の解析方法には観測高度が一定であること、及び短波長ノイズの除去を必要とするものが
多い。本研究の2次元磁化構造による磁場の性質を利用したフィルタリングは観測高度が
一定であることを暗に仮定しており（付録A－3参照）、解析信号による磁化物体の探知、フ
ーリエ領域における解析等にはそれに加えて短波長ノイズを除去しておく必要がある。し
かしながら、地形起伏が激しい領域における局所的な磁化構造を把握するためには・ワイ
ヤー操作を避けることは難しいのかもしれない。
　ノイズの問題に関してはSTCMにも存在する。これについては以前から言われているこ
とではあるけれども、本研究の解析結果よりコマジャイロより高精度であるRLGで姿勢デ
ータを測定したSTCMにおいても広帯域にノイズが含まれることがあきらかになった
（Table　1－4）。したがって、　STCMデータのノイズ除去を姿勢データとの相関（Korenaga，
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1995）、及び本研究のようなポテンシャル場の性質に基づく波長解析によるフィルタリング
でおこなっても、より詳細な磁化構造に関する特徴を抽出するのは困難と考えられる。本
研究では2回の観測航海を実施したが、両観測とも測定器械のトラブルの発生等があり、
解析に使用できるDTCMプロファイルをそれぞれ1本ずつしか得ることができなかった。
海盆の地磁気異常・磁化構造の全体像を把握するには、やはり面的な観測を必要とするe
限られた観測日数しかない研究航海ではDTCMによる面的な観測は難しいので、通常の船
速で観測を可能とするSTCMデータに関するノイズ除去手法の確立が望まれる。
　DTCMの地磁気データに含まれるバイアスの存在も問題点としてあげられる。事前に
DTCM固有の磁場を把握できるのであれば、それに越したことはない。しかしながら、本
研究の観測地磁気異常値から推測されるバイアスは対馬海盆と日本海盆の観測の間に相違
があり、対馬海盆では各成分ともバイアスが±数百nT程度なのに対して（Figure　17）、日本
海盆ではバイアスが・1000nTに達する成分が存在する（Figure　21）、加賀谷（2003）では
DTCM全磁力測定値のバイアスを＋500　nTと見積もっている。このように、各観測でDTCM
固有の磁場が変化する可能性があるので、事前の把握は現実的ではないのかもしれない。
STCM観測のように8の字航法をDTCM観測においても実施することはこれを解決する有
効な手段かもしれないが（伊勢崎、私信）、DTCMの固有磁場を補正するための観測方程式
がSTCMと同じかどうかはよくわかっていない。
　加賀谷（2003）は海山地磁気異常のモデリングの過程でDTCM全磁力測定値に固有のバイ
アスが存在することを確認した。本研究では地磁気異常水平・鉛直成分による等価磁気源
を利用したバイアス補正の方法を試みた。これは上記で指摘したノイズ除去にも同時に応
用できる可能性があるeこの手法の本質は、観測データにフィルタを作用させることによ
り信号を取り出すのではなく、ポテンシャル場をつくるモデル関数を利用して観測データ
から逆問題的に信号を取り出すというところにある。等価磁気源とは磁化した薄層等を利
用するいわば物理的モデルである。等価磁気源による手法の問題点として、モデル設定（e．g．，
等価磁気源の位置、磁化方向、物理的モデルの選択）の任意性、物理的モデルの逆問題にお
ける数値的不安定性、物理的モデルの局在性に起因するパラメータ数の増大に伴う条件数
の上昇等が存在する。ポテンシャル場をつくる別のモデルとして、IGRFにおける球面調和
関数のように、デカルト座標におけるポテンシャルの一般解（e．g．，加藤1987）のようないわ
ば数学的モデルが存在する。数学的モデルの物理的モデルに対する利点として、モデル設
定の一意性、ポテンシャルの一般解が調和級数なので一般化調和解析（Wiener，1959）の適用
による各波数成分の逐次的決定、すなわち低条件数でのパラメータ決定（少数パラメータご
との最小二乗法の適用）が可能になること等があげられるeただし、数学的モデルを利用す
る手法では直流成分を決定することがきないという欠点が存在する。本研究では標準的な
地磁気タイムスケー一一一・ル（Cande　and　Kent，1992，1995）に現れている比較的長波長の地磁気
異常を対象としているで、バンドパスフィルター処理後の地磁気異常の直流成分補正のみ
を等価磁気源を利用することにより試行錯誤的、わるく言えば恣意的におこなっている。
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観測データから等価磁化分布やポテンシャルー般解の係数を直接推定する、あるいはより
客観的な推定をするためには、情報量規準（e．g．，小西・北JIl　2004）等を利用した逆問題の適
用が必要であろう。これは広範囲の平面的・立体的観測データのようにデ…一…タ数が多く、
かつそれを表現するのに相当数のパラメータが必要とされる場合は特に有効であると考え
られる。
　このように、DTCMはその開発から10年以上経過するが、ようやくその問題点を認識で
きるようになってきた。DTCMは観測経験の蓄積の少なさや観測データの補正方法が十分
に確立されていないこともあり、いまだ測定システムとして完成された状態には達してい
ない。また、DTCMには本研究で指摘した以外の問題が存在するかもしれない。しかしな
がら、DTCMは測定システムとして不安定な要因をかかえながらも、地磁気異常研究に関
して地磁気異常の空間的分布の記載だけでなく、地磁気異常の特徴、そしてその原因とな
る磁化構造の性質についてのより詳細な議論をすることを可能にした。今後、DTCMがよ
り完成された三成分磁力計システムに発展し、地磁気異常研究に有効活用されることを心
より期待するe
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5　まとめ
　2004年8月に対馬海盆中央部、2005年4月に日本海盆東部において深海曳航式三成分
磁力計（DTCM）による地磁気観測を実施した。本研究はDTCMが海面よりも大振幅、かつ
船上三成分磁力計（STCM）よりも良質なデータを取得することが可能であることを示した。
また、DTCM地磁気三成分データに波長解析、　Analytic　Signal（AS）といった手法を適用す
ることにより、プロトン磁力計による全磁力やSTCMによる地磁気三成分といった従来の
地磁気観測データよりも地磁気異常とその原因となる磁化構造の特徴をより詳細に把握で
きることを本研究は示した。
　両海盆で観測した地磁気異常は主に2次元的な磁化構造に起因しており、磁化構造の走
向は対馬海盆がN82°E、日本海盆がN47vEである。日本海盆の磁化構造は海面下約5．5・6．O
kmの深さにあると考えられ，その磁化強度は典型的な噴出玄武岩と同程度である。対馬海
盆の磁化構造は海面下約5．0－6，0　kmの深さにあると考えられ、その磁化強度は日本海盆と
同様に典型的な噴出玄武岩と同程度である。日本海盆の観測地磁気異常は正負の磁化領域
が交互に現れる磁化構造の存在を示唆しているが、ASとP波速度構造を基に作られたモデ
ルでは説明することができない短波長異常を含んでいるe対馬海盆の観測地磁気異常は高
磁化領域が部分的にしか存在せず、その南側境界が7kmにわたり傾斜していることを示唆
している。
　日本海盆東部の地磁気異常は通常の海洋底拡大により形成されたLayer　2Aに主に起因し
ており、それらの年代はch．rons　C5Cr（16、　726・　17．277　Ma），　C5Dn（17．27　7－　17．615　Ma），
CsDr（17．615・18．281　Ma），　subchron　CsDr．　1皿と考えられる。対馬海盆における部分的高磁
化領域の存在は厚い堆積層や海洋底拡大終了時における大規模な岩脈の貫入による磁化構
造全体の変質が起きなかったことを示唆するものと考えられる。
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付録
A一ユ　座標変換と船上三成分磁力計データの：補正
［座標変換］
　リングレーザージャイロ（RLG）により測定される姿勢角（横揺れ角（roll）、縦揺れ角（pitch）、
偏揺れ角（yaw））は以下のように定義される（Figure　45）。深海曳航式三成分磁力計（DTCM；
RLGは千葉大仕様ROM）の場合、船（DTCM）座標H，　S，　Vと地理座標X，　y，　Zの変換は回転
行列R，　P，　Yによって以下の式で計算することができる。
　（a）　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（b）　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（c）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　H　　　x　　且
　　　　　　　　　　　　　　Y　　　　　　　　　　　　X
V　　Z
S
Z　　V S
Y
Figure　45．横揺れ（rol：図a）、縦揺れ（pitch：図b）、偏揺れ（yaw：図c）の定義。　X，　y，　Z：
地理座標（北向き、東向き、下向き）、H，　S，　V：船座標。横揺れはX軸回りの角度a（時計回
りが正）、縦揺れはY軸回りの角度β（反時計回りが正）、偏揺れはZ軸回りの角度γ（時計回
りが正）。
〔輝〕〔1〕－y－・p－・R－i〔劉
－⊥AUハUー　＝　R 0
COSα
一Slnα
：翻P駕に暫レ・檸・：闘
R－－1
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［船上三成分磁力計データの補正】
　船上三成分磁力計（STCM）による観測では、磁力計が船上に設置されるために、観測磁場
は船に起因する磁場の影響を受ける。Isezaki（1986b）は船に起因する磁揚が主に船体の誘
導磁化と永久磁化により生じると仮定し、次式のようなSTCMの観測方程式を提案した。
Hobs　＝　RP】1’F＋ARP】阻＋Hp
Hob　sは観測磁場、　Fは地球磁i場、　RPYはroll，　pitch，　yawからなる回転行列．　Aは船体の
誘導磁化係数を表す行列、Hpは船体の永久磁場を表している。　Fは一般にIGRFが代用さ
れる。船体のAとHpがわかれば、これらの係数を使用することにより、　STCMデータか
ら船体磁化の影響を取り除くことができる。AとHpの良い推定値を得るためには、　RPY
の値が適度に広く分布している必要がある。しかしながら、RPは船の揺れ程度の範囲しか
取り得ない。また、Fに磁化構造に起因する磁場の空間的変動が含まれるのは好ましくない。
したがって、STCM観測においては、　AとHpをもとめるためのデータを得るために、　yaw
の360度回転を伴うほぼ同位置での8の字航法が実施される。8の字航法で獲得したデー
タから、最小二乗法によりAとHpを推定する。ただし、船体磁化は時間変化することが
知られているので（e．g，，　Yamazaki　et　al．，1994）、8の字航法を観測期間内において異なる位
置で複数回実施し、それらのデー・一一タすべてを利用してAとHpを推定することが推奨され
ている（e，g，，　Korenaga，1996）e　EARDO（対馬海盆）と淡青丸（日本海盆）の推定した船体磁化
係数は次のとおりである。
0，0057
－0．2098
0．0106
糊伽〔講〕
O，e279
－0．2265
0．1237
鞠伽〔一玉573．5一王944．6－12082．玉〕
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A－2　ウェーブレット変換
　ウェーブレット変換は距離列データ（時系列データ）を空間一一一ww（時間一一一ma波数）領域に分
解することにより、その局所（時）的変動を解析するために利用される。ウェーブレット変換
は関数と既知の応答関数（ウェーブレット関数〉の内積で表現され、ウェーブレット関数が直
交性をもっ場合は離散ウェーブレット変換、直交性をもたない場合は連続ウェーブレット
変換と呼ばれる。ポテンシャル場の解析においては、連続ウェーブレット変換が磁化構造
の位置の特定などに利用されている（e．g．，　Hornby　et　al．，1999；Moreau　et　al．，1999；
Sa　ilh　ac　et　al，，2000；Pouliquen　an　d　Sa　［lhac，2004）。ただし、これらの論文で採用されてい
るウェーブレット関数はウェーブレットスケールとフーリエ波長との対応付けが困難なた
め、ノイズ除去等のフィルタリングには適していない。また、磁化構造の特定の際におい
ても、ウェーブレット係数の処理が煩雑という難点がある。本研究ではTorrence　and
Compo（1998）に紹介されている連続ウェーブレット変換によるバンドパスフィルタリング
をDTCM・STCMデータのノイズ除去に使用した。
　連続ウェープレット変換Wは距離列fとウェーブレット関数Ψの畳み込みで定義される。
肌ω＝渉ザ［（n’－n　s）『
Nはデータ数、δxはデータ間隔、アスタリスク㈹は複素共役を示すeウェーブレットス
ケールsと距離インデックスnを操作することにより、スケールと距離に対するWをもと
めることができる。畳み込み積分の理論から、Wは次式のようなフーリエ逆変換により表
すことができる。
　　　N－1PVn（・）＝Σが’寧（sk1）exp（∫κ〆銑）
　　　’＝o
・II（sk1）＝
k姿）112Ψ・（skl）
N一2N一2
≦　　＞藷藷ー　　戸　た
kは波数、ハット（＾）はフーリエ変換を示す。このように、あるスケールのウェーブレット
変換W（s）はFFT等を利用することにより効率的に計算することができる。　FFTを利用す
る場合には十分な長さのゼロバッディングをほどこすことが推奨されている。本研究では
ウェーブレット関数Ψ。に次式で表されるMorlet　waveletを採用した。
中。（・k）＝π一’／4H（k）　exp　｛・一（sk－k。）2／2｝
H（k）＝o認
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k。＝6とした場合、ウェーブレットスケールsとフーリエ波長λにはλ＝1．03sという関係が
成り立つ。スケールの選択には次式を使用する。
・戸。2ノ％＝0，1・…，」
」＝δ回婆〕
s。は最小スケールを表し、　Morlet　waveletではフーリエ波長との対応から2δxが選択され
る。Jは最大スケールを表す。δjはサンプリング間隔を調整する任意の量であり、　Morlet
waveletでは≦0．5程度が選択される。ウェーブレット変換Wから距離列fへの復元は次式
で表される。
fn＝凵j妄R｛警努ノ）｝
　　Ψo（0）ノ．。　s］－
m・＝?ｫ㈲
R｛｝は実数部を示す。ウェーブレット変換に関するより詳細な説明はFarge（1992）に詳しく
記載されているe
c、＝赫112?q｛黎ノ）｝
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A－3　磁化モデルの計算
［基礎1
　任意の磁化物体による位置Pの磁気ポテンシャルV（P）、磁場B（P）、全磁力丁（P）は次式
で定義される（Blakely，1995）。
v（P）冨?E▽e÷dV
B（P）＝一㍗＝?l・▽9シ7
T（P）＝P・B＝一ら叫M・▽みグ
Cmは単位系に依存する定数Mは磁化、　vは体積、　rはPと体積要素dVの位置Q間の距
離、Fは地球磁場（周囲磁場；主にIGRFを利用）を表す。地磁気異常研究では、任意の磁化
物体による磁場（地磁気異常）の地球磁場方向への投影量を全磁力（全磁力異常）と考える。磁
気ポテンシャルはベクトル解析の公式から次式に変形することができる。
v（P）＝ら∫塑か吋鵬7
　　　　　　r　　　　　　　　　　　　r　　　　　s　　　　　　　　　　　v
nは表面積Sの法線ベクトルを表し、ハット（＾）は単位ベクトルを示す。磁化分布が一様な
場合、上式2番目の積分は消える。すなわち、磁気ポテンシャルは物体表面上の磁化分布
によって表すことができる。したがって、一様に磁化した物体による磁気ポテンシャルV（P）、
磁場B（P）、全磁力丁（P）は次のように定義することができる。
v’iP）＝らI聖3
B（P）＝D嬰f認
T（P）　”　CmF・I学鰯
一様に磁化した物体の磁気ポテンシャル、磁場、全磁力は、その形状を多面体（3次元）、あ
るいは多角形（2次元）で近似し、それぞれの面、あるいは辺によるそれらの足し合わせとし
ても計算することができる。2次元・3次元各種磁化モデルによる磁場の計算アルゴリズム
についてはBlakely（1995）に詳しく記載されている。
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［2次元磁化モデル］
　y軸方向へ無限に伸びた、一様に磁化した薄いシートによる磁揚の水平成分Bx，　By、鉛
直成分Bz、全磁力Tは次式で計算することができる（Talwani　and　Heirtzler，1964；Blakely，
1995）。
B・　”　－2Cm（ﾈbg葺一賜）1
BPt＝O
B・　・　’－2C．ﾈbg葺＋鵜）］
T＝FxBx＋F，　B：
fiエ胃3z
fi＝－3
2　　　　　　濯
nとsはそれぞれシートに対して鉛直なベクトルと平行なベクトル、r1とr2は観測点とシ
ートの端までの距離、θ1とθ2はx軸と観測点・シート端点の線分がなす角度を表す。複
数の薄いシートで多角形を構成することにより、一様に磁化した2次元磁化物体による磁
場，全磁力を計算することができる。
　上式からわかるとおり、2次元磁化物体ではその走向に平行な磁化成分は磁場に寄与しな
い。言い換えれば、2次元磁化物体の走向と垂直方向（x軸）と鉛直方向（z軸）の磁化成分が磁
場に寄与する。磁化Mと地球磁場Fのx，z方向の単位ベクトルは次のように表される。
M．　＝COS　1．　COS（Dm　一α）
叢＝sin・I
　　　　tnz
∬ん…ﾗ芒α）〕
F．　＝e。slf　c。s（Df一α）
Fz＝sin　lf
・チ畷誹α）〕
Im，　Dmは磁化の伏角、偏角、　lf，　Dfは地球磁場の伏角、偏角、αはx軸の方位を表す。　rm，
1’fはそれぞれ磁化と地球磁場の有効伏角と呼ばれる。有効伏角と伏角にはr≧1の関係があ
り、またDが2次元磁化物体の走向と平行な場合は、有効伏角は鉛直となる。
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［フーリエ領域での2次元磁化モデル】
　y軸方向へ無限に伸びた、2次元磁化構造によるポテンシャルV（観測高度一定）のフーリ
エ変換をF［V］とした場合、磁場の水平成分Bxと鉛直成分Bzのフ・一一Lリエ変換F［Bx】，　F［Bz】
は次のように表される（e．g．，　Isezaki，1986b）。
F［Bx］－F
m筈］＝－ik［F［V］
F［Bz］＝F
m筈］一　－lklF［v］
kは波数、iは虚数を表す。これらの式の間には以下のような関係がある。
F［Bzユ＝∫sgn（k）F［Bx］
したがって、2次元磁化構造による磁場の水平成分と鉛直成分は位相が9ぴ異なる。
　任意の磁化強度分布M（x，z）をもつ2次元磁化構造による磁場の水平成分Bx、鉛直成分
Bz、全磁力Tのフーリエ変換F［Bx1，　F［Bz】，　F匝1は次式で計算することができる（e．g．，
Blakely，1995）。
F囲＝←sgn（k））・2鶴伽1んlexp（lklz。）fF臨z）］exp（－1伽
F［Bz1＝－2πq琳lexpqたlz。）｛　F［M（x，z）］exp（lkP）dz
F［T］－2礁伽げ1たlexp（lklz。）fF［M（x・　z）］exp（→㈱
dn＝砿＋isgn（k）Mx
げ＝Fz＋isgn（k）尺
観測面の高度z。は一定、磁化と地球磁場の方向は一様とする・フーリエモデルではBx・　Bz，
Tの直流成分（k＝0）がゼロになることに注意。
　F匝］に1／6iηofを乗じれば全磁力異常の磁化・地球磁場方向依存性が解消されるので、全
磁力異常と磁化強度分布の対応づけが重力異常と密度分布のように容易となるeこのよう
な操作は極磁気変換（reduction　to　the　pole；Baranov　and　Naud又1964；Blakely　and　Cox，
1972）、あるいはde・skew（Schouten　and　Cande，1976）と呼ばれる。
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［磁化構造の2次元性評価の例］
　この節では簡単なモデルを用いることにより、2次元磁化構造と3次元磁化構造による磁
場の特徴を具体的に例示する。それに従い、磁化構造の2次元・3次元性評価の意義をあき
らかにする。使用するモデルは深さを測線（磁場が計算される位置）下5－6kmとし，南北10
km×東西10　kmの3次元モデル、南北10　km×東西40　kmの準2次元モデル、南北10　km
×東西無限の2次元モデルの3つを考える（Figure　46）。モデル計算例として、測線が磁化
モデル中央を通り、測線方向と磁化偏角が同じ場合（1）、測線が磁化モデル中央を通り、測
線方向と磁化偏角が異なる場合（2）、測線が磁化モデル中央を通らず、測線方向と磁化偏角
が同じ場合（3）の3例を示す（Figure　47，48，49）e測線は南北方向に全長50　kmとする。磁
化モデルの計算は、3次元・準2次元モデルがBhattacharyya（1964），2次元モデルが
Talwani　and　Heirtzler（1964）に従った（Blakely（1995）を参照）。
（a）
▲・
（3）（1，2）
（b）　ム
@　　　　　…
（c）
X （1，3）
@　　望（
@，・●・．
（3）　（1，2） Y　　（1，2）
Z
Figure　46，磁化モデルの配置。（a）3次元モデル（南北10　km×東西10　km、×厚さ1kln）。
（b）準2次元モデル（南北10㎞×東西40km×層厚1㎞）。（c）2次元モデル（南北10　km
×東西無限×層厚1km）。測線はすべて南北方向に全長50　km（南Okn一北50㎞）、磁化
モデル上5㎞に位置する。磁化モデルのX座標（北成分）はすべて20・30㎞に位置する。
磁化強度は5Alm、磁化伏角（lm）は4se、周囲磁場の伏角（lr）・偏角（Dr）は（Ir，　Dr）＝
（45°，0°）とする。計算例は測線が磁化モデル中央を通り（実線矢印）、磁化偏角（Dm：太線
矢印）がoeの場合（1）、測線が磁化モデル中央を通り、磁化偏角が45°伏点線矢印）の場合
（2）、測線が磁化モデル中央から磁化モデル東西距離の1／4西側を通り（点線矢印；2次元モ
デルには適用されない）、磁化偏角が0°の場合（3）を示す。Xは北向き成分、　Yは東向き成
分、Zは鉛直下向き成分。
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Figure　47．測線が磁化モデル中央を通り、測線方向が磁化偏角と同じ場合（1）の磁場モデル
計算。左図は北向き（X）、東向き（Y）、下向き（Z）、全磁力（T）の計算値。赤線：3次元モデル、
青線：…準2次元モデル、緑線：2次元モデル。右図は水平（北向き）成分（実線）と位相を90°
シフトさせた下向き成分（破線）の比較。上：3次元モデル（赤線）、中：準2次元モデル（青線）、
下：2次元モデル（緑線）。
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測線が磁化モデル中央を通り、測線方向が磁化偏角と異なる場合（2）の磁場モデ
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測線が磁化モデル中央を通らず、測線方向が磁化偏角と同じ場合（3）のモデル計
　測線が磁化モデルの中央を通り、かつ測線方向が磁化偏角と同じ場合（Figure　47；左図）、
3次元・準2次元モデルにおいて2次元モデルと同様に磁場のある水平成分（この例ではY
成分）には振幅が見られない。また、準2次元モデルと2次元モデルは波形が非常に良く一
致する。測線が磁化モデルの中央を通り、測線方向が磁化偏角と異なる場合（Figure　48；左
図）、3次元モデルではY成分に振幅が現れる。準2次元モデルになるとY成分に振幅がほ
とんど現れず、波形も2次元モデルのそれに近づく。測線が磁化モデルの中央を通らない
が、測線方向と磁化偏角が同じ場合（Figure　49；左図）も同様に、3次元モデルではY成分
に振幅が現れる。準2次元モデルでも同様にY成分の振幅が小さくなり、波形が2次元モ
デルのそれに近づく。測線方向と平行な水平成分（この例ではX成分）と位相を90°シフト
させた鉛直下向き成分に関して（Figure　47，48，49；右図）は、どの場合も同様に3次元モデ
ルでは2次元モデルのように一致せず、準2次元モデルになると非常に良い一致を示す。
　この計算例からわかるように、3次元磁化構造は条件によってはある水平成分には磁場を
発生させないことがあるけれども、それとは別の水平成分と90°位相シフトさせた鉛直成
分はどの条件でも波形が完全に一致しない。ただし、相関は3次元磁化構造においてもか
なり良い。したがって、磁化構造の2次元性を評価するには、現実の観測においては測線
が磁化構造の中央を通り、かつ測線方向が磁化偏角と一致するようなことはまれであるた
め、水平成分の振幅をより重要な指標とした方が適切である。
　この計算例が示す別の重要な点として、2次元モデルと3次元モデルでは振幅の大きさに
明瞭な相違が見られることである。これは磁化構造の2次元・3次元性の評価は磁化構造の
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形状の推定だけでなく、磁化強度の推定をする上でも重要であることを示唆するものであ
る。ただし、2次元磁化構造を考えた場合においても、上記で示したようにその走向に平行
な磁化成分は考慮されないため、推定される磁化強度は過小評価される可能性がある。し
かしながら、解析信号や極磁気変換といった地磁気異常解析に有効な手法は2次元磁化構
造として考えれば理論的厳密性や数値的安定性が備わる（e．g．，　Blakely　1995）。少数のプロフ
ァイルデータを扱う場合においては磁化構造の位置、あるいは磁気的境界を3次元的に特
定することができない。したがって、磁化構造に準2次元モデルのような高い2次元性が
確認できるのであれば、2次元モデルを考えることによって磁化構造の特徴を抽出するほう
が有効と考えられる。
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